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Abstract  
The goal of this PhD work is to improve the numerical modeling of the processes related to 
the onset, transport and deposition of ground-originating aerosols, namely desert sand dust. 
The first part of this work is to integrate a global physical parameterization of dust emissions 
more compatible with the ECOCLIMAP and FAO databases used in the surface model 
SURFEX, taking into account the surface soil size distribution and the soil texture, in order to 
improve the representation of surface fluxes in SURFEX. The second part of this study is 
devoted to modeling the transport and deposition (wet and dry) in the atmospheric model 
ALADIN. The aim is to ultimately obtain more reliable predictions of dust concentrations, 
their optical properties and their feedback on the forecast weather. 
The evaluation of the coupled system ALADIN-SURFEX on the situation of 6-13th March 
2006 demonstrates the ability of this system to simulate dust events both in intensity and 
extension. The changes proposed in the dust emission model provoke a substantial increase of 
dust emission in areas that are well known and well documented for these phenomena, like 
the Bodélé region. They also greatly improve simulated optical thicknesses observed in the 
areas of Ilorin and Mbour. 
This coupled system was then used to establish a simulated climatology of emission and 
optical properties of dust aerosols for North Africa. The ALADIN simulations show that this 
region is a major source of emissions on a global scale with an average of 878 Mt.year-1 dust 
aerosols. The Bodélé region is found to be the area with the highest average emission with 
about 2 kg.m-2.year-1. 
Eventually, the results obtained when studying the impact of dust on the behaviour of the 
numerical weather prediction model, are found satisfactory in regards of the fact that this is 
the first time desert dust is introduced in ALADIN. However, these results, when analyzed in 
more details, show some defects related to the interaction between radiation and dust. These 
defects suggest that the dust/radiation interaction requires more analysis, along with 
experimental tests. Such analysis is part of the perspectives of this study. 
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Résumé 
L'objectif de cette thèse est d'améliorer la modélisation numérique des processus liés à 
l'apparition, au transport et au dépôt des aérosols terrigènes, en l'occurrence les poussières 
désertiques. La première partie de ce travail a consisté à intégrer une paramétrisation physique 
globale des émissions de poussières désertiques, plus compatible avec les bases de données 
ECOCLIMAP et FAO utilisées dans le schéma de surface SURFEX, en prenant en compte la 
granulométrie et la texture des sols, dans le but d’améliorer la représentation des flux de 
surface des poussières désertiques dans SURFEX. La deuxième partie a consisté à gérer les 
processus de transport et de dépôt (sec et humide) dans le modèle atmosphérique ALADIN. 
Ceci permettra à terme de donner des prévisions plus fiables des concentrations de poussières, 
leurs propriétés optiques, mais aussi leurs rétroactions sur la prévision météorologique.  
L’évaluation du système couplé ALADIN-SURFEX sur la situation des 6-13 mars 2006 a 
montré sa capacité à simuler les épisodes de poussière tant en intensité qu’en extension. Les 
changements apportés au schéma des émissions de poussière renforcent par ailleurs nettement 
les émissions dans des régions réputées pour ces phénomènes et bien documentées comme la 
région de Bodélé. Ils améliorent aussi largement la représentation des épaisseurs optiques 
observées, par exemple dans les régions d’Ilorin et Mbour.  
Ce système couplé a été utilisé, ensuite, pour établir une climatologie simulée des émissions 
et des propriétés optiques des aérosols désertiques pour l’Afrique du Nord. Les simulations 
ALADIN montrent que cette région est une source majeure d’émissions à l’échelle globale 
avec en moyenne 878 Mt.an-1 d’aérosols désertiques. La région de Bodélé apparaît dans nos 
résultats comme la zone la plus émettrice avec en moyenne 2kg.m-2.an-1.  
Enfin, les résultats obtenus dans l’étude de l'impact des poussières sur la modélisation sont 
assez satisfaisants dans la mesure où on a obtenu un signal très cohérent, les poussières 
désertiques n'ayant jusqu'à présent jamais été introduites dans le modèle ALADIN. 
Cependant, ces résultats, analysés en finesse, montrent quelques défauts de modélisation liés à 
l’interaction rayonnement/poussière. Ces défauts suggèrent qu'un travail d'analyse 
supplémentaire, accompagné de tests expérimentaux, reste à faire. Ce travail fait partie des 
perspectives de cette étude.    
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Introduction 
La variabilité pluviométrique  est une caractéristique importante du climat de  l’Afrique 
au nord de l’équateur. Plusieurs facteurs géographiques interagissent avec les conditions 
météorologiques tropicales et sub-tropicales comme la proximité de  l’Océan Atlantique et de 
la mer Méditerranée, la présence de déserts comme  le Sahara, le Sahel,  et une topographie 
marquée (Atlas, Tibesti, Hoggar,..). Cette partie du monde connaît des phénomènes 
météorologiques extrêmes tels que la sécheresse ou les inondations qui posent de sérieux 
problèmes  économiques et pour les populations. 
Les précipitations relevées de l’année 1900 à 2011 (Figure 1, 
http://jisao.washington.edu/data_sets/sahel/) témoignent d’une diminution de la 
pluviométrie moyenne sur le Sahel  depuis 1968, qui oscille autour d’un niveau moyen 
manifestement inférieur. Les sécheresses les plus étendues et les plus longues se sont 
produites en 1973 et en 1984.  Les conséquences sur l'agriculture et les infrastructures ont 
posés alors de graves problèmes de famines et des coûts financiers qui souvent ont dépassé de 
beaucoup les moyens des pays africains.  En outre, cette région est exposée aux inondations 
très marquantes, liées aux gros systèmes convectifs, pendant la saison de la mousson. D’après 
le Bureau de la coordination des affaires humanitaires des Nations Unies (OCHA), l’année 
2010 a enregistré le plus grand nombre de personnes affectées et décédées suite aux 
inondations. Plus de 1,5 million de sinistrées et 377 de morts ont été enregistré au Nigéria, 
Niger, Ghana, Soudan, Benin, Tchad, Mauritanie, Burkina Faso, Cameroun et la Gambie 
(AFP).  Ces inondations avaient favorisé une épidémie de choléra au Nigéria, Cameroun, 
Niger et Tchad, d’après la même source.  
A ces fluctuations climatiques s'ajoutent les conséquences liées  au changement climatique 
qui  se manifeste par l'augmentation de la température du globe ainsi d'une probable 
augmentation de la fréquence et de l'intensité des aléas météorologiques majeurs comme les 
sécheresses et les inondations. Ces évolutions climatiques représentent une contrainte 
supplémentaire pour l'économie des pays de l'Afrique de l'Ouest basé sur un système de 
production en équilibre déjà précaire avec la variabilité climatique actuelle. 
C‘est dans le contexte de cette forte vulnérabilité face au climat qu'il est apparu essentiel à la 
communauté scientifique de décrire et de comprendre les modes de variabilité du climat en 
Afrique de l'Ouest pour améliorer les prévisions météorologiques et les simulations 
d'évolution du climat sur l'Afrique du Nord  afin de fournir une aide à la décision aux 
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politiques et divers utilisateurs pour l'orientation de  la stratégie agricole ou la planification  
de campagnes ciblées de vaccination.  
 
Fig. 1: Série temporelle d'anomalie de pluie sur le Sahel de 1900 à 2011 en (cm.month-1) 
source  http://jisao.washington.edu/data_sets/sahel/ 
. 
Des études ont été menées à travers des campagnes internationales, comme GATE en 1974 
(GARP Atlantic Tropical Experiment), WAMEX en 1979 (West African Monsoon 
EXperiment), SHADE (Saharan Dust Experiment) en 2000 (Tanré, 2003), AMMA en 2006 
(Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine), SAMUM (SAharan Mineral dUst 
experiMent) en 2006 (Heintzenberg, 2009), , la campagne de mesure BoDEx (Bodélé Dust 
Experiment) en 2005 (Todd et al. 2007) pour étudier les mécanismes de soulèvements de 
poussières au dessus de la dépression de Bodélé puis la campagne FENNEC en 2011 au nord 
de l’Afrique de l’Ouest, au dessus de Sahara, pour étudier la dynamique de la couche limité 
Saharienne. 
Aujourd’hui, les scientifiques soupçonnent plusieurs facteurs susceptibles d’être la source de 
la variabilité du climat de l’Afrique de l’Ouest, comme les surfaces océaniques (Lamb, 1978), 
les surfaces continentales (Désertification et déforestation, Charney, 1975), les aérosols 
d’origine naturelle ou anthropique, (Rotstayn et Lohmann, 2002 ; Kim et al., 2008) et 
l’augmentation de  l'effet de serre (par ex. Caminade, 2006 ; Biasutti et al., 2008).  
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Néanmoins,  le rôle des aérosols désertiques sur le bilan radiatif demeure mal compris. Ce fait 
résulte de la grande variabilité spatiale et temporelle de leur concentration et de leur 
composition, car ils proviennent d'une grande variété de sources, présentent une large gamme 
de tailles de particule, et ont des durées de vie beaucoup plus courtes que les aérosols 
stratosphériques et les gaz à effet de serre. Cependant, leurs impacts à l’échelle régionale sont 
nombreux et parfois  problématiques pour les pays. Lors des épisodes les plus importants, les 
tempêtes de poussières affectent la santé publique, bloquent la circulation autoroutière et 
aérienne et paralysent toutes les activités socio-économiques d’une région. A travers ces 
impacts, disposer d’un modèle numérique opérationnel permettant de prévoir ces phénomènes 
est une nécessité indiscutable, d’autant plus que, cette région représente la principale zone 
source d’aérosols minéraux à l’échelle du globe (Zender et al., 2003a). 
 
Notre étude s'inscrit dans le cadre de la modélisation du cycle atmosphérique des poussières 
désertiques, basé sur  le modèle ALADIN (Aire Limitée Adaptation dynamique 
Développement InterNational) largement utilisé par les pays de l'Afrique du nord pour leur 
prévision météorologiques. L'idée est d'ajouter explicitement à ce modèle de prévision un 
module interactif de poussières désertiques qui permette à la fois de prévoir les concentrations 
de poussières, leurs propriétés optiques, mais aussi leurs rétroactions sur la prévision 
météorologie. Le domaine d’étude se concentre sur la zone Afrique du nord.  
Les objectifs scientifiques et techniques se déclinent selon quatre points principaux :  
1. Améliorer la prise en comptes des aérosols désertiques dans les modèles à moyenne 
échelle et la mise en évidence de leurs impacts sur les paramètres météorologiques 
clés. 
2. Identifier les zones sources d’émissions des poussières désertiques et quantifier leur 
émission annuelle ainsi que leur dépôt annuel. 
3. Élaborer une base de données des paramètres optiques relatifs aux poussières 
désertiques, pour la région de l'Afrique  au nord de l'équateur, à partir d’un modèle 
opérationnel.  
4. Évaluer l’impact des aérosols sur la prévision météorologique. 
 
Ce travail de thèse est donc une double  contribution  qui vise à améliorer nos connaissances 
sur le cycle des aérosols désertiques en Afrique du nord et à développer une stratégie pour la 
modélisation et l’étude de ce cycle.  
Après cette introduction, nous présenterons dans le premier chapitre notre zone d’étude qui 
est l’Afrique du nord, nous décrirons ainsi, la géomorphologie, les différents paysages et le 
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climat de cette zone. Puis, nous aborderons les aérosols désertiques d’une manière générale, 
leur cycle de vie et leurs caractéristiques optiques. Le deuxième chapitre récapitulera les 
moyens d’observations et de modélisation utilisés dans ce travail de thèse pour étudier le 
cycle de vie de l’aérosol désertique. Le troisième chapitre présentera la méthodologie adoptée 
pour la modélisation du cycle atmosphérique des aérosols désertiques et les différentes 
modifications apportées au schéma d’émission des poussières désertiques. Le quatrième 
chapitre se focalisera sur les simulations à long terme où nous élaborons une base de données 
simulées pour les aérosols désertiques pour l'Afrique au nord de l'équateur. Le cinquième 
chapitre sera consacré à l'évaluation du modèle de prévision et l'impact des aérosols sur la 
qualité de la prévision. Enfin, nous conclurons nos résultats et nous exposerons les 
perspectives offertes par l’étude.     
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Dans ce chapitre nous décrivons succinctement la géologie, les paysages et le climat de 
l’Afrique au nord de l’équateur. Nous présentons, notamment, les éléments clés influençant le 
cycle atmosphérique des poussières désertiques et la circulation générale dominante en 
Afrique au nord de l’équateur. Puis, nous abordons les aérosols désertiques d’une manière 
générale, leur cycle de vie et leurs caractéristiques optiques. 
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1.1 Présentation de la zone d’étude: L’Afrique au nord de l’équateur 
1.1.1 Reliefs 
D’une manière générale, l’altitude du continent africain augmente du nord-ouest au sud-
est. Les bandes côtières basses, à l’exception de la côte méditerranéenne et de la côte de la 
Guinée, sont généralement étroites, avant de s’élever brusquement. Au nord-ouest, les chaînes 
de l’Atlas, succession de pics escarpés qui culminent à 4 165 m d’altitude et entre lesquels 
s’intercalent de hauts plateaux, s’étendent du Maroc jusqu’en Tunisie sur 2 400 km de long. 
Le Sahara, plus grand désert du monde, s’étend de l’Atlantique à la mer Rouge de part et 
d’autre du tropique du Cancer. Cette vaste dépression est parsemée de reliefs (Adrar 
mauritanien, Aïr (2022m), Hoggar (2918m), Tibesti (3415m) l’Ennedi (1310m). Certaines 
parties du Sahara, comme le Tanezrouft et le désert de Libye, sont extrêmement arides. À 
l’est, le désert est traversé par le Nil ; il prend fin, avec le désert Arabique et le désert de 
Nubie, au niveau de la mer Rouge. Au sud du désert, cette dépression se poursuit par une 
région de transition, le Sahel (dont le nom signifie « rivage »), constitue de plaines et de 
faibles ondulations. Au sud-ouest, le Fouta-Djalon et les Monts Nimba en Guinée, l’Atakora 
dans le nord-ouest du Bénin, le plateau de Bauchi au nord de Nigéria et  l’Adamaoua et le 
Mont Cameroun dans le sud-ouest du Cameroun (Figure 1.1).   
 
Fig. 1.1 : La carte des reliefs en Afrique au nord de l’équateur 
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1.1.2 Désert 
Le Sahara représente le plus grand désert du monde. Il est situé dans la partie Nord du 
continent africain et s’étend sur une superficie de 9 065 000 km2, depuis l’océan Atlantique à 
l’Ouest jusqu’à la Mer Rouge et l’Egypte à l’Est (soit sur 4830 Km de long) et entre la vallée 
du fleuve Niger et le Soudan au Sud et les montagnes de l’Atlas et la Mer Méditerranéenne au 
Nord (soit quelques 1930 Km de large). Le Sahara est caractérisé par des conditions 
climatiques sévères avec une faible pluviométrie (100 à 200 mm.an-1) souvent torrentielle, 
une humidité relative très faible atteignant rarement 30% en surface, des températures élevées 
pouvant dépasser 50°C avec des variations diurnes de plus de 30°C. Les vents parfois sont 
forts, chauds, secs et soulèvent de poussière. Le couvert végétal est quasiment inexistant. 
Le Sahara offre des paysages contrastés : à côté des vastes étendues de dunes de sable, il y a 
de zones constituées d'amas pierreux (reg), d'immenses hauts plateaux et des montagnes très 
élevées qui côtoient des dépressions marquées dont certaines sont situées sous le niveau de la 
mer (Figure 1.2).  
 
Fig. 1.2 : Carte du nord de l’Afrique, présentant les principaux paysages du Sahara: massifs 
montagneux, grands ergs et hamadas [Callot et al., 2000]. 
 
Les principaux paysages du Sahara sont : 
L’erg (Figure 1.3) est le désert de sable, produit final de l'érosion des reliefs, constitué par un 
ensemble étendu de dunes sans cesse remodelées par le vent. Il ne couvre que 20% de la 
superficie du Sahara. Les dunes sont généralement regroupées en cordon de quelques dizaines 
de mètres; elles peuvent atteindre plus de 300 m de hauteur. Elles sont sans cesse en 
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mouvement : poussées par les vents, leurs grains de sable se propagent par saltation. Il existe 
quatre grand types de dunes : les dunes longitudinales (perpendiculaires aux vents les plus 
faibles), les dunes à lames (parallèles aux vents dominants), les barkhanes (créées par les 
vents violents qui accumulent le sable autour des obstacles rencontrés) et les dunes en étoile 
(qui se forment là où se rencontrent les vents forts de plusieurs directions). Les principaux 
ergs au Sahara sont: les Grand Erg oriental et occidental en Algérie, les ergs Iguidi et Chech 
situés entre la Mauritanie, le Mali et l’Algérie, Erg de Mourzouk en Libye, les ergs de Bilma 
et du Ténéré au Niger, Erg Oubari, Erg Mehedjebat, … 
Le reg (serir, en Libye) (Figure 1.3) est le type de désert le plus répandu, formé par des 
étendues de cailloux arrondis et de graviers, particulièrement inhospitalière. Seuls quelques 
très rares espèces, comme l’addax et l’acacia épineux, réussissent à y survivre. C'est le 
Tanezrouft en Algérie, le Ténéré du Tafassasset au Niger, ou encore le reg libyen.  
 
Fig. 1.3 : paysages de : à gauche l’erg et à droite le reg 
 
Les hamadas (Figure 1.4) sont de grand bancs de calcaire ou d'arène, hauts de quelques 
centaines de mètres et sillonnés de canaux d'érosion. Les hamadas les plus hautes sont 
appelées tassilis et peuvent atteindre 2000 m d'altitude. Principales régions tassiliennes : 
Hoggar, Ajjers, Djado, bordure de l'Ennedi, Adrar des Iforas. 
Les sebkhas (Figure 1.4) sont de vastes cuvettes de sols salins; résidus d'anciens lacs 
asséchés il y a des milliers d'années 
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Fig. 1.4 : paysage de : à gauche Hamada et à droite Sebkha 
 
Les oueds (Figure 1.5) sont les lits presque toujours secs des fleuves et des torrents. Leur 
formation remonte au temps où le Sahara n'était pas encore un désert. Quelques rares pluies 
parviennent à les remplir occasionnellement pour quelques jours, voire quelques heures. 
L'oasis (Figure 1.5) n'est pas une île de végétation qui naît spontanément autour d'une source 
en plein désert, c'est une création de l'homme. L'oasis d'erg est une vaste cuvette creusé par 
l'homme à l'intérieur d'une dune artificielle (ces " cratères verts " sont nombreux au nord du 
Grand Erg Oriental dans la région du Souf), les oasis d'oued sont fréquentes dans les vallées 
qui descendent des montagnes, là où l'on peut recueillir la pluie tombée sur les montagnes et 
celle qui a été filtrée jusqu'à la nappe phréatique (ce type d'oasis est fréquent dans la vallée du 
Dadès au Maroc en bordure du Grand Erg Occidental), l'oasis de sebkha est alimentée en eau 
par un réseau de galeries souterraines (foggaras) qui va jusqu'à la nappe phréatique 
(Timimoun en est un exemple typique). 
 
Fig. 1.5 : paysage de : à gauche Oued et à droite Oasis 
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1.1.3 Le Sahel 
 
Espace de transition entre le désert saharien, au nord, et la zone soudanienne, au sud, le 
Sahel se présente sous la forme d'une bande d'environ 5 500 kilomètres de longueur sur 400 à 
500 kilomètres de largeur. Il est présent dans une dizaine de pays africains, depuis 
l'embouchure du fleuve Sénégal jusqu'à la Djézireh soudanaise (Haut Nil), soit sur environ 3 
millions de kilomètres carrés (Figure 1.6). Sa localisation géographique particulière fait du 
Sahel l’une des régions du monde les plus sensibles au changement climatique global. 
Très marqué par la longueur de sa saison sèche (de huit à neuf mois), le Sahel n'en est pas 
pour autant un désert écologique et humain. Végétation, hommes, animaux et activités se sont 
en effet adaptés à ce milieu difficile, aux forts aléas climatiques, ainsi qu'aux disponibilités 
fluctuantes en eau. Mais cet espace reste très vulnérable, notamment aux épisodes de 
sécheresse qui se sont multipliés à la fin du 20em siècle et dont les conséquences sont souvent 
catastrophiques pour les troupeaux et les populations. 
 
Fig. 1.6 : régions Sahéliennes 
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Les régimes climatiques sahéliens sont essentiellement caractérisés par une saison sèche 
unique pendant l'hiver boréal et une saison de pluie également unique pendant l'été boréal. 
Ces régimes sont liés au mouvement nord-sud de la zone de convergence intertropicale 
(ZCIT).  
La période propice aux   précipitations au Sahel est l’une des plus courtes parmi les zones 
arides mondiales. Les pluies n’interviennent qu’au cours de l’été boréal, débutant en juin pour 
se terminer en septembre avec un maximum en août. La plupart des pluies sahéliennes 
résultent d’orages convectifs isolés ou organisés en lignes de grains (système convectif de 
Méso-échelle caractérisé par une grande vitesse de propagation entre 10-15 m.s-1 suivie d’une 
partie stratiforme), généralement accompagné des Haboobs (courant de rafale descendant 
chargé de poussières), se déplacent d’Est vers l’Ouest sous l’effet des puissants « jets » d’Est. 
De même, durant la saison sèche, le Sahel est affecté par l’harmattan (vent alizé sec de saison 
sèche, souvent poussiéreux) qui souffle de l’Est ou du Nord-est.  
Le gradient pluviométrique moyen annuel Nord-Sud est de 1mm par km (Le Houérou, 1980). 
Le gradient climatique étant un continuum (Figure 1.7), les isohyètes qui le délimitent n’ont 
qu’une valeur indicative car leurs positions varient largement d’une année à l’autre suivant les 
fluctuations du système de mousson et des aléas de la distribution des pluies convectives 
(Aubreville, 1949 ; Morel, 1992). 
 
Fig. 1.7: Distribution des précipitations moyennes annuelles sur l’Afrique de l’Ouest l'Ouest 
(source : Famine Early Warning System, United States Agency for International 
Development) 
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1.1.4 Centres d'actions de la circulation atmosphérique en Afrique de 
l’Ouest 
La circulation générale en Afrique de l'Ouest est le résultat du déséquilibre du bilan 
énergétique annuel du rayonnement solaire entre les tropiques et les zones voisines des pôles. 
En effet, entre les Tropiques, la quantité moyenne d'énergie solaire reçue annuellement est 
supérieure à  celle reçue au niveau des pôles. Il y a donc un déséquilibre énergétique qui est à  
l'origine du transfert d'énergie, moteur principal de la circulation méridienne en Afrique de 
l'Ouest. Les masses d'air constituent, alors, les vecteurs de transfert d'énergie avec des zones 
d'ascendance (basses pressions) vers l'équateur et des zones de subsidence (hautes pressions) 
vers 30° de latitude de part et d'autre de l'équateur. Les principaux centres d'action en Afrique 
de l’Ouest sont l'anticyclone des Açores dans l'hémisphère nord et l’anticyclone de Sainte-
Hélène dans l’hémisphère sud. Pendant l'hiver de l'hémisphère nord, l'anticyclone des Açores 
se prolonge sur le continent et entraîne sur la majeure partie de l'Afrique de l'Ouest un régime 
d'alizés de direction nord-est, l'harmattan (Figure 1.8). Ces alizés qui n'atteignent jamais 
l’équateur présentent des caractéristiques particulières liées à  leurs variations de direction et 
de vitesse. On distingue ainsi l'alizé maritime à  trajectoire océanique, donc généralement 
humide et aux écarts thermiques faibles, et l'alizé continental marqué par une forte évolution 
diurne et très sec dans les basses couches. 
Pendant l'été de l’hémisphère nord (Figure 1.9), les hautes températures dues à l'intense 
rayonnement solaire conduisent à  l'installation d'une dépression sur le Sahara (dépression 
thermique) vers 20° N. Parallèlement, le renforcement de l'anticyclone de Saint-Hélène 
conduit les alizés de l'hémisphère Sud à  traverser l'équateur et à  pénétrer sur l'Afrique 
occidentale en étant déviés vers l'Ouest par la force de Coriolis. Au dessus du Golfe de 
Guinée, ce flux tans-équatorial se charge en humidité, c'est l'installation sur l'Afrique de 
l'Ouest d'un régime de mousson favorable au développement de systèmes convectifs. La 
ceinture intertropicale où convergent les deux masses d'air (alizés du Nord-Est et alizés du 
Sud-Ouest) d'origine et de caractéristiques différentes porte le nom de Zone de Convergence 
Intertropicale (ZCIT) dont la trace au sol caractérisant la zone de convergence entre le flux 
d'Harmattan et le flux de mousson sur l'Afrique de l'Ouest qui est appelée Front intertropical 
(F.I.T). 
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Fig. 1.8 : Circulation atmosphérique générale en hiver boréal, carte mondiale des vents de 
surface dominants et précipitations sur les continents. 
 
Fig. 1.9: circulation atmosphérique générale en été Boréal, carte mondiale des vents de 
surface dominants et précipitations sur les continents. 
 
En altitude, la circulation en Afrique de l’ouest est caractérisée par trois courants de vent fort 
assimilés à  des jets : 
a- Le Jet d'Est Africain (AEJ) (Figure 1.10) est observé dans la moyenne tropopause 
(entre 700 et 400 hPa) avec une intensité fluctuante et une forte variabilité en latitude. C'est 
un vent thermique résultant du fort gradient méridien thermique entre l'air chaud du Sahara et 
l'air moins chaud du golfe de Guinée, ce qui limite son influence à  l'Afrique de l'Ouest. Aux 
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basses latitudes, l’AEJ est observé deux fois au cours de l'année en avril-mai et en octobre-
novembre. Aux latitudes plus élevées, il n’apparaît qu'une seule fois de mai à  septembre. 
 
b- Le Jet d'Est Tropical (TEJ) (Figure 1.10) est observé de juin à  septembre vers les 
niveaux 100 et 200 hPa. L'origine du TEJ est en rapport avec la mousson indienne, 
notamment par les contrastes qui existent en été entre les océans tropicaux et hauts plateaux 
tibétains, sources d'anomalies thermiques dans la haute troposphère. Le TEJ est en effet 
observé depuis le Sud-Est asiatique avec un maximum d'intensité au dessus de la mer d'Oman 
et du Golfe d'Aden. L'influence supplémentaire des champs thermiques permet probablement 
d'entretenir son existence loin de son lieu d'origine. 
 
c- Jet d'Ouest Subtropical (JOST) (Figure 1.10) règne sur l’Afrique de l'Ouest au cours 
de l'hiver boréal au dessus du flux d'est des alizés. En été, cette circulation est rejetée 
beaucoup plus au nord et n'intéresse que sporadiquement le régime des vents à  dominante 
Est. 
 
Fig. 1.10: Schéma conceptuel représentant une moyenne zonale des différents éléments de la 
mousson africaine : le flux de mousson, le flux d’Harmattan et les vents zonaux dominants 
(AEJ : Jet d’Est Africain ; TEJ : Jet d’Est Tropical et JOST : Jet d’Ouest Sub-Tropical, cf 
texte pour les détails). Le graphique du bas représente les profils méridiens de température 
potentielle (θ) et de température potentielle équivalente (θe) dans la couche limite 
atmosphérique. Source Peyrillé (2006). 
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Dans les basses couches la circulation est dominée par: 
a- Les jets de basses couches : Durant la nuit, le refroidissement de la surface 
continentale développe une couche d’inversion nocturne séparant la surface et les masses 
d’air qui se trouve au-dessus de la couche d’inversion. Dans ce cas, en absence des forces de 
frottement suite à ce découplage de la surface, un déséquilibre se crée dans cette couche entre 
le gradient de pression et la force de Coriolis et donne naissance aux Jets de basse couche 
(LLJ). Le jet de basses couches correspond à un pic de vent qui se forme dans les basses 
couches, au niveau de la couche d’inversion nocturne et disparaît pendant la journée. Ces jets 
de basses couches sont situés à 400 m au-dessus du sol et ont une intensité de l’ordre de 15 
ms-1. La figure 1.11 montre un exemple des variations du profil vertical du jet de basses 
couches observé au cours d’une nuit pendant l’expérience WANGARA, en Australie 
(Malcher et al., 1983). En Afrique de l'Ouest la direction privilégiée est de Nord-Est pendant 
la saison sèche, apportant un air sec et chaud fortement concentré en poussière en provenance 
du Sahel. Pendant la période de mousson, ces jets se réorientent dans la direction sud-ouest, 
apportant ainsi de l’humidité. Cet apport d’humidité sera piégé dans les basses couches et sera 
mélangé dans la couche limite pendant l’occurrence de la turbulence du jour suivant. Ce 
mélange d’air sec et d’air humide joue ainsi un rôle primordial dans l’établissement de la 
mousson. Le jet de basses couches est aussi à l’origine du soulèvement d’importantes 
quantités de poussières (tempête de sable ou de poussières) dans certaines régions (par 
exemple Bodélé au Tchad selon Washington and Todd, 2005 ; Washington et al., 2006, Todd 
et al., 2008 ; Bou Karam, 2008). 
 
Fig. 1.11: Evolution du jet nocturne durant une journée, pendant l’expérience WANGARA 
(Malcher et al., 1983). Les chiffres correspondent aux heures de mesure des profils. 
b- Le flux de Mousson : Le terme “mousson” provient de l’arabe “mawsim” qui signifie 
saison. Ainsi, la mousson représente le renversement saisonnier de la direction des vents. 
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Cette inversion de flux est principalement liée aux différences de température entre le 
continent africain surchauffé et l’océan Atlantique (principalement). Ainsi le flux de mousson 
est un vent de sud-ouest dans les basses couches dirigé de l’Océan Atlantique vers le 
continent (Figure 1.12). Il est relativement plus froid, chargé en humidité par l’océan et son 
épaisseur ne dépasse pas 2km. 
c- Le flux d’Harmattan est un vent (alizé) chaud, sec et poussiéreux d'Afrique de 
l'Ouest qui souffle du nord-est vers le sud-ouest en provenance du Sahara vers le golfe de 
Guinée. Ce vent est très turbulent dans les basses couches, peut aller jusqu’à 5km d’épaisseur 
et est très chargé en poussières désertiques (Figure 1.12). 
 
Fig. 1.12: la circulation atmosphérique en saison de mousson en basse couche en Afrique de 
l’Ouest (Thèse Bou Karam 2008) 
La Figure 1.13 montre les coupes verticales des vents zonaux et méridiens représentant ainsi 
les cinq vents principaux qui caractérisent l’Afrique de l’Ouest pendant les quatre saisons de 
l’année à partir des réanalyses NCEP2 d’après Roehrig (2010). En altitude, les trois jets (AEJ, 
JET et JOST) sont caractérisés par des vents zonaux tandis que l’Harmattan et le flux de 
mousson sont localisés à partir des vents méridiens. 
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Fig. 1.13 : Vent méridien (m.s-1, couleur) et vent zonal (m.s-1, isoligne zéro en gras et 
incrément de 2m.s-1 par contour) par trimestres, moyenné sur le transect 10°O-10°E, sur la 
période 1979-2007 à partir des réanalyses NCEP2. D’après Roehrig (2010). 
 
 
d- La dépression thermique : En été, au nord du FIT, la région Saharienne subit un 
réchauffement permanent qui se transmet à l’air sous-jacent par la turbulence. Celui-ci, en 
s’élevant, tend alors à constituer dans la basse troposphère une dépression marquée, appelée 
dépression thermique (Heat Low) (Figure 1.14). Cette circulation thermique correspond à un 
maximum de température et à un minimum de pression à la surface. Elle est cyclonique à la 
surface et anticyclonique en altitude. L’extension verticale de la dépression thermique est de 
5-6 km. En hiver (Figure 1.15a), la dépression thermique se localise au-dessus de la 
République centrafricaine. En début de l’été (Figure 1.15b) elle est repérée au sud du Hoggar. 
Puis se déplace rapidement vers l’ouest, entre l’Atlas et le Hoggar, en Juillet (Figure 1.15c) 
(Lavaysse et al., 2009). L’intensification de la dépression thermique induit le renforcement de 
la circulation méridienne (4m.s-1) et le déplacement  du flux de mousson jusqu’à 20°N (Lélé 
and Lamb, 2010).  
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Fig. 1.14: les zones de convection sèche et humide en Afrique de l’Ouest durant la saison de 
mousson (Thèse Bou Karam 2008). 
 
 
Fig. 1.15 : Fréquence d’occurrence de la dépression thermique (couleur), vent à 925hPa (m.s-1 
vecteur, valeur 8.10-6 s-1 de la convergence horizontale (contour bleu), FIT (ligne noire 
pointillée, correspondant à la position minimum du géopotentiel à 925hPa entre 0°N et 28°N) 
et reliefs supérieurs à 925hPa (contour gris) pour les mois janvier (a), juin (b) et juillet (c). 
D’après Lavaysse et al., (2009). 
 
 
1.2 Les aérosols atmosphériques  
Les aérosols atmosphériques sont des particules en suspension dans l’air. Ils sont 
constitués de substances solides et/ou liquides, présentant une vitesse de chute faible. 
Minérales ou organiques, grosses ou fines, les particules en suspension constituent un 
ensemble extrêmement hétérogène de polluants dont la taille varie de quelques dixièmes de 
nanomètres à une centaine de micromètres (Figure 1.16).  
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Fig. 1.16: Processus de formation et distribution en taille des différents types d’aérosols, 
d’après Whitby (1978). 
Les particules en suspension interviennent dans le cycle de l’eau, en particulier lors de la 
formation des nuages, des brouillards et des précipitations. Ces polluants peuvent influencer 
le climat en absorbant ou en diffusant le rayonnement solaire.  
1.2.1 Classification 
La classification des aérosols atmosphériques est basée sur certains critères tels que leur 
taille, leur temps de résidence dans l'atmosphère, leur processus de formation et leur source de 
production. 
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Selon l'ordre de grandeur du rayon r de la particule (supposée sphérique), on distingue trois 
classes (Junge, 1958 ; Whitby, 1976): les particules d'Aitken: (0,001 < r < 0,1 μm),  les 
particules fines (mode d’accumulation) : (0,1 < r < 1 μm) et les grosses particules (mode 
grossier): (1 < r < 100 μm). Les particules les plus petites, d'environ 10-3 μm de rayon 
proviennent de la nucléation homogène de gaz dont la tension de vapeur saturante est très 
faible, comme l'acide sulfurique, sont généralement chargés et jouent un rôle important en 
électricité et en chimie atmosphérique. Les particules issues du mode d'accumulation  
constituent l'essentiel des noyaux de condensation dans le processus de formation des nuages 
et des brouillards. Les aérosols atmosphériques sub-microniques (modes Aitken et 
accumulation) représentent l'essentiel du nombre des particules atmosphériques  (Junge, 
1958). Par contre, les particules supermicroniques du mode grossier,  moins nombreuses du 
fait d'une vitesse de sédimentation plus élevée, représentent l'essentiel de la masse des 
aérosols atmosphériques et sont observés essentiellement près des sources. Dans 
l’atmosphère, on distingue aussi  les aérosols stratosphériques et les aérosols troposphériques. 
Les aérosols stratosphériques sont des particules de petites dimensions localisés entre 12 et 30 
km d'altitude. Ils sont produits principalement par le processus de conversion gaz-particule et 
par les injections issues des grandes éruptions volcaniques. Leur concentration maximale se 
situe vers l'altitude de 18 - 20 km, dans une région appelée couche d'aérosol de Junge. Ils 
présentent une distribution zonale presque uniforme et leur durée de vie est de quelques mois 
à quelques années. 
Les aérosols troposphériques sont des aérosols de courte durée de vie, concentrés surtout dans 
la partie basse de la troposphère. Leur concentration et leur composition physico-chimique 
présente une grande variabilité temporelle et spatiale. Parmi ces aérosols, les aérosols 
minéraux (ou poussière désertique) soulevés par les vents dans les régions arides jouent un 
rôle très important à l'échelle régionale. Ils forment des couches de grande épaisseur optique 
(voir la définition dans la section (1.4.4) qui restent plusieurs jours dans l'atmosphère, et dont 
l’impact radiatif est donc élevé. 
Selon leurs processus de formation, on distingue deux catégories : les aérosols primaires et les 
aérosols secondaires. Les aérosols primaires sont émis directement sous forme de particules. 
Leur taille dépend largement de leur mode de production. Les aérosols secondaires, 
généralement submicroniques (taille inférieure à 1μm), sont issus de la transformation en 
particules de substances émises dans l’atmosphère sous forme gazeuse, par exemple par 
conversion gaz-particule. 
En fonction de leur origine, les aérosols atmosphériques proviennent de sources naturelles ou 
anthropogéniques (Seinfeld et Pandis, 1998). Les aérosols naturels, dont l’essentiel est 
CHAPITRE 1 : Généralités 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 21 
 
composé de particules d'origines minérale et marine (sels marins, organiques marins), 
représentent la fraction majoritaire de la masse totale d’aérosol émis (1500 Mt.an-1 d’aérosol 
désertique et 1300 Mt.an-1 d’aérosol marin, pour un flux total de 3450 Mt.an-1, Andreae, 
1995).  Ces particules sont les produits, pour une grande part, de l'action mécanique exercée 
par le vent sur les surfaces terrestres marines et continentales. Les caractéristiques physico-
chimiques de ces aérosols sont très proche de celle du matériau d'origine. Les aérosols 
minéraux sont constitués d'argiles, quartz, feldspath, calcite et parfois de sels en provenance 
de lacs asséchés, et présentent des concentrations élevées en silicium, aluminium, calcium et 
fer. Les aérosols marins, formés par l'évaporation des gouttelettes d'eau de mer près de la 
surface océanique, ont une composition voisine de celle du mélange d'éléments dissous dans 
l’eau de mer (sodium, chlore, soufre et organiques issus du plancton). Notons aussi que dans 
les précurseurs des aérosols secondaires d'origine naturelle, on considère aussi aujourd'hui de 
plus en plus la transformation par voie aqueuse de composés gazeux biogéniques comme 
l'isoprène ou les terpènes.  
Les aérosols anthropogéniques sont généralement concentrés autour des régions industrielles. 
Ils sont produits soit par combustion, soit par émission directe à l’état liquide ou solide, soit 
par l’intermédiaire des processus de conversion gaz – particule faisant intervenir des produits 
gazeux de combustion. Cette dernière catégorie est constituée de particules de taille 
submicronique (Whitby, 1978). Les évaluations récentes pour l'émission de ces aérosols vont 
environ de 100 Mt.an-1 (Andreae, 1995) à 200 Mt.an-1 (Wolf et Hidy, 1997). Ces chiffres ne 
tiennent pas compte des particules primaires d'aérosol produites par les industries et 
techniques telles que  la fabrication du ciment, la métallurgie, les transports, les combustions 
industrielles et domestique (Tegen et Fung, 1995).  
Les évaluations de la production annuelle d’aérosols, de leur durée de résidence dans 
l’atmosphère et de leur épaisseur optique (présentées dans le Tableau 1.1) sont indicatives. On 
peut cependant noter les valeurs relativement proches des épaisseurs optiques moyennes 
totales provenant des sources naturelles et des sources anthropogéniques, alors que les 
productions annuelles de ces deux catégories d’aérosols sont très différentes. Ainsi, les 
aérosols désertiques et marins, qui représentent l’essentiel de la production en masse, 
contribuent à l’épaisseur optique totale de façon équivalente aux sulfates anthropiques. 
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Tableau 1.1: Les estimations récentes des émissions annuelles globales, du contenu 
atmosphérique et de l’extinction optique des principaux aérosols (pendant les années 1990), 
d'après Andreae (1995) et actualisé par Ramanathan et al., (2001). 
 
 
1.2.2 L’impact des aérosols sur le climat 
Les aérosols atmosphériques affectent le climat de la planète de manière directe et indirecte. 
Leur effet radiatif direct se manifeste par des processus de diffusion et d’absorption des 
rayonnements solaire et tellurique. L’intensité de la diffusion et de l'absorption dépend des 
caractéristiques physiques et chimiques des aérosols et de la longueur d’onde du rayonnement. La 
diffusion est l’effet majeur pour le rayonnement solaire, en particulier dans le cas des aérosols liés 
à la pollution; elle joue un rôle moins important pour le rayonnement tellurique (c'est-à-dire le 
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rayonnement infrarouge). La diffusion du rayonnement solaire par les aérosols vers l’espace 
induit une diminution du flux net d’énergie solaire au sommet de l’atmosphère, et donc un forçage 
radiatif négatif. Mais ce forçage est variable et peut même changer de signe en fonction des 
propriétés d’absorption de l’aérosol et de l’albédo de la surface. Le rayonnement tellurique est 
absorbé (et émis) par les diverses espèces d’aérosol, contribuant ainsi avec l’absorption du 
rayonnement solaire au réchauffement de l’atmosphère (effet de serre). 
Le bilan énergétique global est sensible à la couverture nuageuse, en particulier des nuages 
marins bas (stratus) qui couvrent environ 25% de la planète. L'albédo d’un nuage est sensible 
aux changements de concentration du nombre de gouttelettes. Cette concentration dépend, 
d'une façon complexe, de la concentration en noyaux de condensation qui est fonction de la 
concentration en particules d’aérosol. Les aérosols affectent donc de manière indirecte le 
climat par leur effet sur les propriétés microphysiques des nuages. Les particules 
submicroniques solubles servent de noyaux de condensation nuageuse, permettant ainsi la 
formation des gouttelettes d’eau. Lorsqu’on augmente le nombre de noyaux de condensation, 
pour un contenu en eau liquide donnée, on provoque une augmentation du nombre de 
gouttelettes et une diminution de leur taille moyenne (Twomey, 1974). Le premier effet 
indirect qui en résulte est une augmentation de l’albédo du nuage. Il existe un deuxième effet 
indirect, dû au fait que cette diminution de taille des gouttelettes d’eau retarde ou supprime 
leur précipitation et augmente ainsi leur durée de vie (Albrecht, 1989) et l'épaisseur du nuage 
(Pincus et Baker, 1994). Aujourd'hui de nombreuses études montrent que les rétro-actions 
entre aérosol, eau nuageuse et thermodynamique atmosphérique sont souvent beaucoup plus 
complexes et peuvent être contradictoires avec les études précédentes  (Sandu et al., 2007). 
Les particules de poussière sont d’efficaces noyaux glaçogènes (Chen et al., 1998 ; 
Pruppacher et Klett, 1997), affectant la formation et les propriétés des nuages de glace dans la 
partie haute de la troposphère. L’interaction entre un cirrus et les particules de carbone suie 
émises par les avions (ou les particules minérales insolubles lorsqu’elles sont disponibles aux 
hautes altitudes) a comme conséquence une augmentation de l’albédo du nuage (Jensen et 
Toon, 1997). 
En conséquence, à travers un certain nombre de processus, les aérosols modifient le bilan 
radiatif de la planète. Ils provoquent en outre des réchauffements ou des refroidissements en 
fonction des propriétés de l'aérosol (nature, taille et caractère hygroscopique et glaçogène des 
particules), et de sa répartition verticale et géographique. 
1.3 Les aérosols désertiques  
Les aérosols désertiques sont qualifiés de primaires, car ils sont émis directement sous 
forme particulaire dans l’atmosphère sous l’action du vent. Ils sont principalement constitués 
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d’argiles, de feldspaths, de quartz, et présentent donc des teneurs élevées en silicium, 
aluminium, calcium et fer (voir par exemple Schütz et Rahn,1982 ; Laurent et al., 2008 ; 
Marticorena et Bergametti, 1996). Leur diamètre est compris entre quelques dixièmes et 
plusieurs dizaines de micromètres (d’Almeida et Schütz, 1983), contribuant principalement au 
mode micronique des aérosols atmosphériques. Ces particules représenteraient donc à l’heure 
actuelle la première source en masse d’aérosol, soit environ 40% de la masse annuelle totale 
des aérosols émis dans l’atmosphère selon IPCC, (2001), 50 % selon Andreae, (1995) et 37 % 
selon Ramanathan et al. (2001). Le temps de résidence des aérosols désertiques dans 
l’atmosphère est compris entre quelques heures et une dizaine de jours (Tegen et Fung, 1994; 
Tegen et Lacis, 1996; Mahowald et al., 1999; Ginoux et al., 2001). La région Sahara – Sahel, 
zone la plus étendue et la mieux étudiée, a une production annuelle estimée entre 400 et 700 
Mt d'aérosol selon les sources (Bach, 1976 ; Schütz et al., 1981 ; d’Almeida, 1987 ; Swap et 
al., 1992).  
Durant leur transport, les aérosols désertiques participent à la chimie atmosphérique, au 
travers de réactions de chimie hétérogène, pouvant entraîner des modifications de 
concentrations de composés gazeux comme l’O3 et le HNO3 (Bauer et al., 2004). Dans ce cas 
les aérosols désertiques deviennent de bon CCN (noyaux de condensation pour les nuages 
chauds) et de mauvais IFN (noyau glaçogène). 
Les émissions d’aérosols désertiques ont également des conséquences directes sur leur 
environnement. La déplétion de la fraction fine des sols sous l’action du vent conduit parfois à 
une perte de nutriments en zones sources entraînant ainsi un appauvrissement des horizons 
fertiles des sols. En revanche, dans les régions de retombées, le dépôt des aérosols désertiques 
peut être une source très importante d’approvisionnement en certains éléments clé, comme le 
fer ou le phosphore (Swap et al., 1992 ; Bergametti et al., 1992). Sur les surfaces marines, ces 
retombés favorisent le développement du  phytoplancton. Ce qui provoque des conséquences 
positives sur la ressource de pèche.   
1.3.1  Le cycle de l’aérosol désertique 
Les aérosols désertiques obéissent à un cycle qui comporte trois phases: le soulèvement 
depuis les zones source, le transport dans l'atmosphère et le dépôt (Figure 1.17). Ces aérosols 
se déposent en partie dans la région de génération, en partie en dehors, durant leur transport 
qui peut les emporter à plusieurs milliers de kilomètres de leurs sources. 
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Fig. 1.17: Schéma du cycle: émission, transport, et dépôts des aérosols désertiques 
 
1.3.2 Emission   
Les aérosols désertiques sont produits dans les zones arides et semi arides, localisées de 
part et d’autre de l’équateur dans la ceinture d’anticyclones subtropicaux. Les processus 
d’émissions sont essentiellement contrôlées par les paramètres météorologiques (Brooks et 
Legrand, 2000 ; Prospero, 1999) et les caractéristiques de la surface (Marticorena et 
Bergametti, 1996). Des analyses récentes et détaillées ont montré que les lacs ou les rivières 
asséchés sont des zones dont le potentiel d’émission de poussières est très élevé (Israelevich 
et al., 2002 ; Prospero et al., 2002 ; Tegen et al., 2002 ; Zender et al., 2003). Selon des 
estimations réalisées à l’échelle globale (d’Almeida, 1986 ; Tegen et Fung, 1994 ; Duce, 1995 
; Mahowald et al., 1999 ; Tegen et al., 2004), la quantité d’aérosols désertiques émis dans 
l’atmosphère serait comprise entre 1000 et 3000 Mt.an-1. Il existe une très grande variabilité 
spatiale et temporelle des émissions d’aérosols désertiques, celle-ci dépend principalement de 
la vitesse du vent et des états de surface des sols exposés. Ces émissions sont, de plus, un 
phénomène à seuil (elles se produisent seulement quand la vitesse du vent dépasse une 
certaine valeur) et, donc complexes à représenter. Tout ceci conduit à ce que les émissions 
d’aérosols désertiques présentent souvent un cycle saisonnier et des variations inter-annuelles 
très marquées.  
Les méthodes d’identification des sources sahariennes d’aérosol sont nombreuses 
(observations des poussières en surface, télédétection, rétro-trajectoires, utilisation de traceurs 
minéraux,..) (Caquineau et al., 2002). Basé sur différentes études antérieures, Goudie et 
Middleton, 2001, font une synthèse localisant les différentes sources d’émission en Afrique 
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du Nord (Figure 1.18). Sans regarder l’intensité et la fréquence, cette synthèse montre que 
tout le Sahara est une zone source d’émission à l’exception des régions montagneuses.  
 
Fig. 1.18 : Synthèse d’études localisant les sources d’émissions d’aérosols désertiques, (a) 
d’après Kalu (1979), (b) d’après d’Almeida (1986), (c) d’après Dubief (1953), (d) d’après 
Middleton (1986), (e) d’après Brooks et Legrand (2000), (f) carte composite de (a)-(e,) 
(Middleton et Goudie, 2001). 
De nos jours, des progrès ont été faits pour identifier et classifier les zones sources selon 
l’intensité et la fréquence en utilisant des mesures par radiance infrarouge, comme celles 
utilisées par METEOSAT ou la détection de l’absorption-UV des aérosols dans l’atmosphère 
à partir de longueurs d’ondes variant entre 340 et 380 nm, par le spectromètre TOMS (Total 
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Ozone Mapping Spectrometer) (Torres et al., 1998). Ces méthodes ont permis de mettre en 
évidence la dépression de Bodélé, entre le lac Tchad et le massif du Tibesti, comme étant la 
source la plus importante au monde de poussières minérales (AAI > 30 (Absobing Aerosol 
Index), Goudie et Middleton, 2001). L’importance de la région de Bodélé avait déjà été 
montrée par Kalu (1979) et Hermann et al., (1999). Cette région correspond à une ancienne 
zone de lacs alimentée par les cours d’eau du Tibesti. Aujourd’hui asséchée, la région du 
Bodélé possède de grande quantité de sédiments qui peuvent être facilement mis en 
suspension (voir thèse Bou Karam 2008). En conséquence, elle  a été alimentée continûment 
d’alluvions par les cours d’eau du massif du Tibesti (Goudie et Middleton, 2001). Ce qui fait 
que la quantité de fines particules dans cette région est plus importante. En plus, cette région 
est fréquemment exposée au vent d’Harmattan qui s’amplifie lors de son passage entre le 
mont Tibesti et l’Ennedi. En plus de la région de Bodélé (Erg de Bilma) (A), Brooks et 
Legrand, (2000) ont localisé trois autres zones sources en Afrique du nord à partir de 
l’Infrared Difference Dust Index (IDDI) issu de l’imageur infrarouge de METEOSAT 
(Legrand et al., 2001) : (B) Ergs Iguidi et Chech qui se situent au nord de la Mauritanie et du 
Mali et au sud de l’Algérie, (C) dans une zone située dans le nord du Soudan et le sud de 
l’Egypte et (D) dans le nord du Niger et le sud de la Libye (Figure 1.19). Basé sur les 
Aérosols Index de TOMS, Engelstaedter et al., (2006) retrace la carte des zones d’émissions 
de poussières en quatre zone qui est en accord avec celle donnée par Brooks et Legrand, 
(2000) (Figure 1.20). Récemment, Schepanski et al., (2007) ont rajouté la zone source 
couvrant l’ouest du Niger, le nord du Mali et le sud de l’Algérie, qui sont potentiellement plus 
actives en été (Figure 1.21).   
 
Fig. 1.19 : Moyenne annuelle de l’IDDI de METEOSAT-IR sur la période 1984-1993 
indiquant la localisation des principales zones sources d’aérosols désertiques en Afrique du 
Nord (Brooks et Legrand, 2000) 
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Fig. 1.20 : Moyenne annuelle sur la période 1980-1992 de l’AI de TOMS (x10) illustrant les 
principales zones sources de l’Afrique du Nord : (A) Bodélé ; (B) Afrique de l’Ouest ; (C) 
désert Nubien et (D) désert Libyen d’après Engelstaedter et al., (2006).  
 
 
Fig. 1.21 : La fréquence mensuelle d’activation des zones sources d’aérosols en Afrique de 
l’Ouest pour le mois de Juillet 2006 (Schepanski et al., 2007) 
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Les émissions de poussières sont variables à toutes les échelles de temps. Cette variabilité est 
liée autant à la diversité du couvert végétal et de l’humidité des sols qu’aux changements des 
paramètres climatiques comme la vitesse du vent et les précipitations (Mahowald et al., 2002; 
Tegen et al., 2002; Werner et al., 2002; Luo et al., 2003). Ainsi les travaux de N’Tchayi et 
al.(1994) ont montré que lorsque le taux de précipitations diminue, le nombre d’événements 
de brumes sèches augmente (Figure 1.22). L’humidité du sol, conséquence directe des pluies, 
accentue la cohésion des particules et augmente les seuils d’érosion (Fécan et al., 1999). De 
même, Leenders et al., (2007) observent une population différente d’aérosols désertiques, en 
concentration et en diamètre, en fonction du type de végétation à proximité de la zone source. 
La végétation, par un effet de couverture de la surface, absorbe l’énergie éolienne, modifie la 
rugosité de surface et augmente également les seuils d’érosion. 
 
Fig. 1.22: Nombre de jours de brumes sèches et précipitations annuelles (mm) mesurées à la 
station météorologique de Gao, Mali, de 1952 à 1984, d’après N’Tchayi et al., (1994). 
 
 
1.3.3 Processus météorologiques responsables du soulèvement des 
poussières désertiques en Afrique de l’Ouest  
Les émissions de poussières désertiques en Afrique de l’Ouest sont régies par un certain 
nombre de processus météorologiques et dynamiques liés à cette région. Bou Karam (2008) 
résume ces mécanismes en quatre processus : les jets de basses couches, les courants de 
densité associés à la convection humide, l’activité cyclonique et la dynamique du FIT (Figure 
1.23). 
a) Soulèvements liés aux jets de basses couches : les jets de basses couches sont présents 
tout le long de l’année au dessus du continent avec une fréquence atteignant 50 à 80% des 
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jours en hiver et de 30 à 40% des jours en été (Bou Karam 2008).  Ainsi 65 % des 
soulèvements de poussières sont liés à ce mécanisme (Schepanski et al., 2009) (Fig. 1.23a et b 
(LLJ)).  
b) Soulèvements liés aux courants de densité associés à  la convection humide : pour ce 
mécanisme on trouve  
- Courants de densité orographiques : L’orographie force un mouvement ascendant de l’air 
humidifié par évaporation d’eau du sol pendant la journée par chauffage radiatif, entraînant 
alors le refroidissement de l’air ambiant. Cet air se trouve alors plus froid et plus dense que 
l’air environnant (Droegemeir and Wilhelmso, 1987) et subit alors un mouvement descendant 
atteignant la surface sous forme de fortes  rafales de vent provoquant de fort soulèvements 
d’aérosols (Charba, 1974 ; Smith and Reeder, 1988 ; Knippertz et al., 2007) (Figure 1.24, 
3.3.1, 3.3.2 et 3.3.4). Ce phénomène nécessite une atmosphère assez humide et un maximum 
d’ensoleillement. Il est donc plus courant pendant les après midi d’été.  
 
- Courants de densité liés aux Haboobs: Ces phénomènes sont associés aux systèmes 
convectifs qui se développent sur le Sahel pendant la saison de la mousson, initiés en fin 
d’après midi et d’intensité maximale la nuit. Les courants de densités engendrés par ces 
événement convectifs, accompagnés par des rafales de vent d’air humide et froid,  se 
propagent au dessus des zones sources, soulevant d’importantes quantités de poussières 
désertiques à l’avant du système, qui forment un front de poussière appelé « Haboobs » 
(Figure 1.23 a et b) et (Figure 1.24 (3.2.2)) (Sutton 1925, Idso et al. 1972, Droegemeir and 
Wilhelmso, 1987 ; Knippertz, 2008 ; Flamant et al., 2009 ; Tulet et al., 2010). Les aérosols 
mélangés dans les nuages convectifs peuvent être transportés en altitude jusqu’à la 
troposphère moyenne et supérieure (> 16km) (Figure 1.25). 
 
c) Soulèvements liés à l’activité cycloniques : on trouve trois processus  
- Cyclones méditerranéens Au printemps, ces phénomènes engendrent une différence de 
température entre le continent nord Africain et la méditerranée qui renforcent la baroclinie 
dans la couche limite saharienne (Pedgley, 1972 ; Alpert and Ziv, 1989 ; Trigo et al. 2002). 
Ce gradient de température favorise la formation de cyclones au dessus du Sahara connus 
sous le nom de dépression de Khamsin (Figure 1.26). Trois mécanismes sont responsables de 
la formation de tels cyclones : la baroclinie à grande échelle, la baroclinie dans la couche 
limite et la circulation liée au Jet Stream (Pedgley, 1972 ; Thorncroft and Flocas, 1997 ; 
Alpert and Ziv, 1989 ; Prezerakos et al., 1990). Ces cyclones sont marqués par un front froid 
(entraînant une baisse d’environ 15°C de la température de surface) et par un front chaud 
CHAPITRE 1 : Généralités 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 31 
 
provoquant de violents soulèvements de poussières désertiques (Washington et al., 2003 ; 
Knippertz and Fink, 2008). Ils se déplacent rapidement (> 10m.s-1) vers l’est le long de la côte 
nord de l’Afrique (Alpert and Ziv, 1989 ; Alpert et al., 1990). Ces événements sont favorisés 
par un fort gradient de température au sol (Horvath et al., 2006 ; Egger et al. 1995). Ils 
peuvent avoir lieu à tout moment de la journée au printemps. L’occurrence de ces cyclones est 
fréquent à l’Est et au sud de l’Atlas grâce aux effets orographiques induits par l’Atlas (Alpert 
and Ziv, 1989 ; Prezerakos et al. 1990 ; Alpert et al., 1990 ; Barkan et al., 2005 ; Vizy and 
Cook, 2009). 
 
- Cyclones Sahéliens secs : Le cisaillement de vent horizontal au niveau du FIT renforcé par 
la présence des Jets nocturnes (induits par le blocage orographique des masses d’air froid en 
provenance de la Méditerranée) entraîne la formation de cyclones au sud des massifs de 
l’Hoggar et de l’Aïr, au dessus du Sahel (Bou Karam, et al. 2009) (Figure 2.23b). Ils 
apparaissent donc pendant la saison de la mousson lorsque le FIT est au niveau du Sahel. Ces 
cyclones induisent de forts soulèvements d’aérosols et favorisent leur mélange sur la verticale 
(Bou Karam, 2008). 
 
- Convection sèche: Dans la région de la dépression thermique la convection sèche et la forte 
turbulence (Figure 1.24, 3.3.3), liés aux anomalies d’albédo, entraîne un flux important 
d’aérosols dans la couche limite Saharienne qui peut aller jusqu’à 6 km  (Kocha, 2011).  
 
d) Dynamique du Front Inter Tropical : La convergence des vents d’Harmattan et de 
mousson au niveau du FIT est propice à la création de forts vents de surface de part et d’autre 
du FIT engendrant ainsi de forts soulèvement de poussières désertiques (Engelstaedter and 
Washinston, 2007 ; Bou Karam et al., 2008, Marsham et al., 2008 ; Cuesta et al., 2010). Ce 
phénomène est maximum pendant les pulsations de mousson en juin (Figure 1.23b, en bleu). 
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Fig. 1.23 : (a) Configurations typiques de la distribution verticale des poussières désertiques 
en Afrique de l’Ouest (voir texte pour les détails). D’après Cavazos et al. (2009b). (b) 
Localisation des principaux processus météorologiques entraînant le soulèvement d’aérosols 
(voir le texte pour les détails). Adapté de Bou Karam (2008). 
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Fig. 1.24 : Schéma illustrant les mécanismes (flèches rouges) qui contrôlent la structure de la 
couche limite Saharienne et de la redistribution verticale des poussières désertiques comme le 
mélange vertical diurne (3.1), le soulèvement dynamique (3.2) et effets topographiques 
(montagnes et anomalies d’albédo) (3.3). D’après Cuesta et al. (2009).  
 
Fig. 1.25 : Distribution verticale de la concentration en masse des poussières désertiques 
(g.m-3, en couleur) dans un MCS au 1er juillet à 20 UTC vers Niamey à partir des simulations 
du modèle MésoNH (a) sans lessivage des aérosols et (b) différence entre la simulation avec 
et sans lessivage. L’isoligne noire correspond à la la limite nuageuse, délimitée par le rapport 
de mélange de l’eau nuageuse à 0.2mg.m-3. D’après Tulet et al., (2010). 
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Fig. 1.26 : Schéma représentatif d’un cyclone méditerranéen (à gauche), image MSG 
montrant les poussières désertique (couleur rose) associé à ce mécanisme de soulèvement (à 
droite).  
1.3.4 Mode de production de l’Aérosol désertique 
Les émissions d’aérosols désertiques suivent fondamentalement un processus à effet de 
seuil. En effet, il a été constaté que les particules de poussière sont mises en mouvement 
quand la force de friction du vent exercée sur les grains du sol dépasse celle qui les maintient 
au sol. Les forces de maintien se traduisent par : la force de gravité (et est donc liée au poids 
des aérosols P), aux forces de cohésion interparticulaires (Ip), et aux forces capillaires (Fc) qui 
peuvent être importantes lorsque les sols ont une teneur en eau liquide significative. Ces 
forces s’opposent à l’action mécanique du vent, i .e. la contrainte de cisaillement (τ), qui tend 
à arracher les grains du sol (Figure 1.27). 
 
Fig. 1.27: Bilan des forces auxquelles est soumis un grain de diamètre Dp sous la contrainte de 
cisaillement (ȫ): force générée par l’action mécanique du vent (Fu), poids de la particule (P), 
forces inter particulaires (Ip), forces capillaires (Fc), et force résultante (Fr) (Laurent, 2005). 
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La force de friction du vent exercée sur les grains est très sensible aux modifications des 
caractéristiques de la surface à petite échelle liés à la présence de la végétation ou de rochers. 
Le calcul de cette force nécessite d’établir une relation entre (i) le vent au-dessus du sol, (ii) la 
nature physique de ce sol, (iii) l’effet du vent moyen synoptique dans la couche limite de 
surface (CLS) sur les grains au sol. Pour un flux laminaire au dessus d’une surface 
horizontale, la contrainte de cisaillement (τ) exercée par le vent sur la surface est reliée au 
gradient vertical de la vitesse de vent (U) par la relation (Greeley et Iversen, 1985) (Figure 
1.28):  
τ=μ(∂U∂ z )                                                                                                                (1.1) 
avec µ le coefficient de viscosité dynamique de l’air, et z la hauteur au dessus du sol. 
 
Fig. 1.28: Représentation de l’effet du sol sur l’écoulement de l’air et de la contrainte 
tangentielle τ exercée par l’écoulement sur le sol (Alfaro, 1997). Le profil de vitesse du vent 
est représenté par différentes U(z), composante horizontale de la vitesse du vent, en fonction 
de l’altitude z. 
 
Dans un modèle de couche limite à flux constant (Saleye, 2004), nous avons : 
 
∂U
∂ z =
U
kz                                                                                                                  (1.2) 
où la grandeur U  est la vitesse de friction et k est la constante de Von Karman, égale à 0.4. 
A la surface (z = 0), la contrainte de cisaillement peut être exprimée en fonction de la vitesse 
de friction du vent: 
2
Uρ=τ
a
                                                                                                                  (1.3) 
avec 
a
ρ  la densité de l’air. 
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Dans des conditions de neutralité thermique, le profil logarithmique de la vitesse de vent U  
est obtenu en intégrant l’équation (1.2) entre Z0, hauteur où la vitesse est supposée nulle 
(hauteur de rugosité), et une hauteur supérieure z (Priestley, 1959): 
÷
÷
ø
ö
ç
ç
è
æ
0
ln
Z
z
k
U
=U(z)                                                                                                        (1.4) 
 
Physiquement, Z0 traduit l’échelle de longueur du puits de quantité de mouvement de l’air 
induit par la rugosité de la surface. Plus concrètement, Z0 traduit l’effet cumulé des obstacles 
érodables (grains du sol) ou non érodables (cailloux ou végétation) sur le transfert de l’énergie 
du vent vers la surface. 
 
1.3.5 Vitesse de friction seuil  
Le seuil d’érosion est généralement exprimé sous la forme d’une vitesse de friction seuil 
t
U  correspondant à la vitesse de friction à partir de laquelle le mouvement des grains du sol 
est initié. Des mesures de vitesse de 
t
U  réalisées à l’aide de souffleries portables sur 
différents sites des Etats-Unis (Gillette et al., 1982 ; Nickling et Gillies, 1989) montrent que 
t
U  peut varier de quelques dizaines à plusieurs centaines de cm.s-1. La Figure 1.29 montre la 
variation de la vitesse de friction en fonction du diamètre des particules dans le cas d’un sol 
lisse, meuble et sec. Le diagramme de variation de 
t
U  possède une valeur minimale aux 
alentours d’un diamètre optimal égal à 100 μm, pour lequel la vitesse seuil requise pour la 
mobilisation des particules du sol est minimale (Chepil, 1951). Pour les grains de taille 
supérieure (Dp > 100 μm), tU  augmente d’une façon quasiment linéaire en fonction du 
diamètre (poids) car leur poids rend plus difficile leur mise en mouvement. Pour ce cas, les 
vitesses de frictions sont assez faciles à décrire sous forme d’une loi physique. Par contre, 
pour les grains plus petits (Dp < 100 μm), ce sont les forces interparticulaires qui dominent, ce 
qui entraîne une augmentation de 
t
U . Pour ce cas, ces forces sont moins bien décrites, en 
raison d’une absence de description physique explicite des forces de cohésion. Seules des 
relations empiriques ou semi-empiriques, déduites de nombreuses mesures en soufflerie, sont 
disponibles pour paramétrer ce domaine de variation de 
t
U . 
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Fig. 1.29: Variation de la vitesse de friction seuil en fonction de la taille des particules 
érodables (Chepil, 1951). 
 
 
1.3.6 Facteurs influant sur la vitesse de friction seuil 
a) Rugosité de la surface 
La végétation ou l’élément de rugosité (graviers, cailloux, micro relief…) s’opposent à 
la mobilisation des poussières désertiques. En couvrant une partie de la surface, ces éléments 
protègent le matériel érodable de l’action du vent. Mais ils ont surtout un effet direct sur 
l’écoulement de l’air dans la couche de surface. Ceci conduit à une dissipation d’une  partie 
de l’énergie du vent par ces obstacles (Raupach et al., 1993 ; Saleh et al., 1997) qui entraîne 
une augmentation de 
t
U . 
 
La Figure 1.30 montre l’évolution de la vitesse de friction seuil calculée par Marticorena et 
al., (1997b) en fonction de la longueur de rugosité Z0 comparée à un ensemble de mesures 
réalisées dans des conditions naturelles à l’aide de souffleries portables (Gillette et al., 1982 ; 
Nickling et Gillies, 1989). Les mesures sont prises pour dix types de surfaces différents. 
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Fig. 1.30: 
t
U  en fonction de Z0 (pour une longueur de rugosité lisse z0s = 10
-3 cm). Les points 
représentent des mesures in situ, la courbe représente la modélisation de 
t
U en fonction de Z0 
(Marticorena et al., 1997b). 
 
b) Humidité du sol 
La présence d’eau interstitielle entre les grains du sol développe des forces capillaires 
(Fc) (McKenna-Newman et Nickling, 1989) qui augmentent la cohésion entre les grains du sol 
(Figure 1.31). En effet, dans un sol, l’eau forme tout d’abord un film autour des grains. 
L’épaisseur de ce film dépend de la nature du sol. La quantité d’eau ainsi piégée est très faible 
pour des sols sableux, et très importante pour des sols argileux. Une fois ce film établi, 
l’éventuel excédent d’eau du sol est alors utilisée pour remplir les interstices entre grains 
(Fécan et al., 1999). C’est ce second phénomène qui conduit à la formation de forces 
capillaires, et qui augmente la cohésion du sol et donc les seuils d’érosion. Ces forces sont 
fonction de l’humidité du sol (w) (Haines, 1925 ; Fisher, 1926).  
 
Fig. 1.31: Forces de cohésion dues à la présence d’eau autour des particules, d’après Fécan et 
al., (1999). 
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La vitesse de friction seuil va dépendre de l’humidité totale du sol (w), mais également de 
l’humidité dite résiduelle (w’) (Fécan et al., 1999). Cette humidité résiduelle traduit la 
quantité d’eau qui doit être piégée dans le film d’eau avant que les interstices entre grains ne 
commencent à se remplir. 
L’effet de l’humidité du sol sur la vitesse de friction seuil est exprimé par le rapport entre le 
seuil d’érosion en condition humide (
tw
U ) par référence au seuil d’érosion dans des 
conditions sèches (
td
U ) (Fécan et al., 1999). L’évolution de ce rapport en fonction de 
l’humidité des sols est représenté par la Figure 1.32 pour 8 types de sol considérés par Fécan 
et al., (1999).  
 
Fig. 1.32: (
tw
U /
td
U ) calculés et mesurés en fonction de la teneur en eau massique (les 
données expérimentales sont de (1) Belly, (1964) ; (2) Bisal et Hsieh, (1966) ; (4a et 4b) 
McKenna-Neuman et Nickling, (1989) ; (4) Saleh et Fryrear (1995)) (Fécan et al., 1999). 
 
D’autres facteurs environnementaux peuvent affecter, d’une manière efficace, les seuils 
d’érosion tels que la couverture neigeuse, le gel et la formation des croûtes du sol sur les sols 
argileux (Gilette, 1979). Mais leur influence sur le seuil d’érosion est à l’heure actuelle très 
mal connue. De plus, ces phénomènes restent très rares sur les régions désertiques.  
1.3.7 Déplacement horizontal des particules 
Une fois mobilisé, le grain arraché au sol est contrôlé par son poids et la résistance de 
l’air qui ont tendance à le faire retomber, et par la résultante verticale des forces 
aérodynamiques qui le maintiennent en suspension. Le mouvement des grains arrachés 
dépend largement de leur taille (Figure 1.33):  
- Les grains les plus grossiers (500<Dp<1000 μm) sont trop lourds pour quitter la 
surface. Sous l’action du vent, ils se déplacent sur la surface en mouvement de reptation. 
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- Les grains ayant des diamètres compris entre 70 et 500 µm arrivent à quitter le sol, 
mais retombent directement et éclatent, c’est le mouvement de saltation. Ce mouvement est à 
l’origine de production des particules fines. Ce phénomène de production des particules fines 
est appelé « sandblasting ». Le flux horizontal des grains en mouvement de saltation est défini 
ainsi comme la masse de particules traversant par unité de temps une surface de hauteur 
infinie et de largeur unité, perpendiculaire à la surface et au sens de l’écoulement.  
-  Les particules produites par le sandblasting (Dp <70µm) sont directement entraînées 
en suspensions et constituent ainsi l’essentiel du flux vertical d’aérosols désertiques. Parmi 
ces particules, seules la fraction inférieure à 20 μm pourra être transportée à grande 
 
Fig. 1.33: Mouvements des grains du sol sous l’effet du vent et en fonction de leur taille 
(Shao, 2000). 
 
1.3.8 Les processus de sandblasting 
La production des particules fines de poussières désertiques résulte du processus de « 
sandblasting » consécutif au bombardement des agrégats présents en surface par les particules 
en saltation (Figure 1.34). En effet, l’énergie cinétique des grains entraînés par saltation est 
utilisée lors des chocs induits par ces particules lorsqu’elles retombent au sol pour libérer et 
éjecter les fines particules constitutives des agrégats (Gillette et Goodwin, 1974; Gomes et al., 
1990). L’intensité de production des fines particules dépend donc du rapport entre le flux 
CHAPITRE 1 : Généralités 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 41 
 
d’énergie cinétique ainsi transféré et les forces de cohésion des particules formant les 
agrégats. 
Une fois la particule injectée dans l’atmosphère, les forces auxquelles elle est soumise vont 
contrôler sa suspension. On admet généralement, au vu du bilan des forces, que seules les 
particules ayant un diamètre inférieur à environ 20 μm peuvent être transportées (Nickling, 
1994). Ce sont ces fines particules, ou aérosols, qui constituent l’essentiel du flux vertical 
d’aérosols désertiques (F). Ce flux vertical est défini comme la masse de particules traversant 
par unité de temps une surface de largeur unité, parallèle à la surface.  
 
Fig. 1.34: Schéma des deux principaux processus intervenant dans l’émission des aérosols 
désertiques (la saltation et le sandblasting) quand le seuil d’érosion est dépassé (Lautent, 
2005). 
 
 
1.3.9 Transport des aérosols désertiques 
Le transport des particules par les vents se produit en fonction des conditions 
météorologiques. Un flux horizontal de particules est présent dès le début du processus de 
soulèvement. Si ce flux présente un caractère laminaire, les particules forment une couche de 
poussière localisée près de la surface. Si elles sont soumises à l'action de mécanismes 
turbulents, les particules fines issues de la corrasion (sandblasting), plus légères, sont plus 
efficacement transportées dans les couches supérieures de l'atmosphère. Ces mécanismes 
peuvent être d'origine thermique (mouvements convectifs) ou d'origine dynamique (liés aux 
conditions météorologiques ou aux influences orographiques). Le transport des aérosols 
désertiques émis depuis la région saharienne dépend évidemment de la circulation 
atmosphérique et notamment des hautes pressions tropicales, comme l’anticyclone des 
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Açores, et de la zone de convergence intertropicale (ZCIT). Selon l’étude de Middleton, 
(1986), trois trajectoires principales des panaches de poussières désertiques peuvent être 
distinguées (Figure 1.35). 
 
Fig. 1.35: Illustration des principales trajectoires de transport des panaches d’aérosols 
désertiques depuis l’Afrique du nord inspirée de l’étude de Middleton, (1986) (Thèse Bou 
Karam, 2008) 
- Le transport transatlantique : la majorité des panaches de poussières émis depuis 
l’Afrique du nord sont transportés selon cette trajectoire, sous l’effet du flux d’Harmattan. La 
direction des panaches de poussière selon cette trajectoire varie avec les saisons et la position 
du FIT (Figure 1.36). En été, durant la saison de la mousson, les panaches de poussières sont 
transportés à des altitudes élevées vers les Etas Unis et peuvent atteindre les Antilles 
(Prospero et al., 1970), ce qui est marqué par le maximum de concentration en aérosols 
désertiques mesuré en été à la Barbade (Prospero et Ness, 1977). Tandis qu’en hiver, les 
panaches de poussières sont transportés à des altitudes moins élevées vers l’Amérique du sud 
et le bassin de l’Amazonie (Swap et al., 1992 ; Kaufman et al., 2005). Ce qui est vérifié par 
les maxima de concentration relevés en hiver sur la Guyane française (Prospero et al., 1981).   
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Fig. 1.36: Variations saisonnières entre l’hiver (décembre, janvier et février DJF) et l’été 
(juin, juillet et août JJA) de la direction du transport transatlantique des panaches de 
poussières en relation avec la position du FIT d’après Ruddiman, (2001). 
-   Le transport vers la méditerranée et l’Europe : le transport selon cette trajectoire 
est bien marqué entre mars et août. Ceci est lié au passage fréquent des  dépressions 
cycloniques sur l’Europe occidentale et la méditerranée (Borbely-Kiss et al., 2004) 
- Le transport vers le proche et le moyen Orient le transport selon cette direction est 
significatif durant trois périodes de l’année (Israelevich et al., 2003) : au printemps (Mars-
Mai), en été (Juillet-Août) et en automne (Septembre-Novembre). 
Selon les études de modélisation de d'Almeida (1986), 60% des poussières sahariennes sont 
transportées vers le golfe de Guinée, 28% vers l'Atlantique et 12% vers l'Europe.  
1.3.10 Dépôt des aérosols désertiques 
 Le cycle de l’aérosol désertique s’achève par le dépôt des particules au niveau des 
continents ou des surfaces océaniques, en conditions d’atmosphère sèche ou humide. Les 
processus de dépôt sec se réalisent sous l’action de la gravitation ou par capture sur les reliefs 
et la végétation. Le dépôt humide apparaît quant les masses d’air poussiéreuses se mélangent 
par convection avec les masses d’air humides ou nuageuses. Selon leur taille, les particules 
ayant un diamètre entre 0.1 µm et 1 µm ont les vitesses de dépôt par sédimentation les plus 
faibles, et elles seront donc majoritairement déposées par voie humide. Au-delà de 1 µm, les 
vitesses de sédimentation deviennent importantes, donc ces particules seront déposées par 
voie sèche. Les plus grosses particules, de diamètre supérieur à 20 μm se déposent rapidement 
après leur émission par sédimentation, à proximité des zones sources.  
Les zones puits de particules minérales sont difficiles à cerner précisément, car le processus 
de dépôt intéresse une aire très vaste, si on tient compte du temps, de la distance et de la 
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direction du transport, extrêmement variables. Cette variabilité est fonction des 
caractéristiques des particules (dimensions, nature physico-chimique), des conditions 
atmosphériques, de la situation météorologique et de l’environnement orographique. La 
Figure 1.37 montre les moyenne annuelles du flux de dépôt des poussières désertiques 
simulées par Tegen et al., (2002). 
 
Fig. 1.37: Moyenne annuelle du flux de dépôt pour la période 1987–1990 (Tegen et al., 2002). 
 
 
1.4 Paramètres optiques des aérosols désertiques 
L’interaction des aérosols désertiques avec le rayonnement dépend de plusieurs 
paramètres radiatifs à savoir : coefficients d'absorption, de diffusion, d’extinction, albédo de 
simple diffusion, facteur d'asymétrie, l’épaisseur optique, la distribution en taille et aussi de 
l’angle zénithale solaire incident. Dans ce qui suit, nous détaillons ces différents paramètres. 
1.4.1 Indices complexes de réfraction  
Pour pouvoir paramétrer les interactions des aérosols avec le rayonnement, les 
particules sont considérées sphériques. Cette hypothèse nous permet d’utiliser la théorie de 
Mie (1908) qui résout le problème de diffusion de la lumière par une sphère. Le premier 
paramètre à considérer est l’indice de réfraction ik+k=K(λ
imre
)  qui dépend de la 
composition chimique de l’aérosol et de la longueur d’onde (λ) (Tab 1.2) (Tulet et al., 2008). 
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Tab. 1.2: Indices complexes de réfraction par longueur d’onde (Tulet et al., 2008) 
λ(nm) 217.5 345 550 925 2285 3190 
K(λ)= ik+k
imre
 1.448-
0.00292i 
1.448-
0.00292i 
1 .478-
0,01897i 
1.4402-
0.00116i 
1 .41163-
0.00106 
1.41163-
0 .00106i 
 
La table de Mie renseigne alors sur les propriétés optiques des aérosols en fonction de la 
taille de la particule (Rg) et de la longueur d’onde (λ) pour calculer l’efficacité d’extinction 
ext
Q qui est définie comme la somme des fractions diffusées 
diff
Q et absorbées 
abs
Q du 
rayonnement incident (Aouizerats et al. 2010). 
Pour palier au calcul explicite des flux qui est très coûteux, 3 paramètres optiques définissant 
l’impact radiatif de l’aérosol sont calculés en fonction de la fonction de distribution en taille 
des particules (n(R)) et de la longueur d’onde (λ) : le coefficient d’extinction
ext
β  qui est 
définie par l’efficacité d’extinction
ext
Q , l’albedo de simple diffusion w(λ) qui est définie par 
la fraction diffusée (
diff
Q /
ext
Q ) et le facteur d’assymétrie g(λ) qui donne la direction 
principale de la diffusion du rayonnement incident. 
1.4.2 Coefficients d’extinction, d’absorption et de diffusion 
Soit un flux radiatif Φ transmis à travers un milieu matériel non parfaitement 
transparent, car contenant des particules, d’épaisseur dx. Lorsque celui-ci traverse une couche 
d'aérosol, le faisceau incident est atténué par diffusion et/ou par absorption. Le coefficient 
d’extinction 
ext
β  est défini comme la diminution relative d’énergie à la traversée du milieu : 
dxd
ext
F-=F b                                                                                                        (1.5) 
Il est la somme des coefficients d’absorption 
abs
β  et de diffusion 
diff
β et dépend en général 
de la longueur d’onde l du rayonnement : 
diffabsext
β+β=β                                                                                                      (1.6) 
La théorie de Mie (1908) permet de calculer les coefficients d’efficacité d’extinction 
ext
Q , 
d’absorption 
abs
Q  et de diffusion 
diff
Q  en fonction de l’indice complexe de réfraction K(l) 
d'une particule et du paramètre de Mie a, dans le cas où cette particule est supposée sphérique 
et homogène. 
( ) Rn(R)d),(KQpiR=β
iext
2
iext,
ò
¥
0
.al                                                                           (1.7) 
( ) Rn(R)d),(KQpiR=β
iabs
2
iabs,
ò
¥
0
.al                                                                           (1.8) 
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( ) Rn(R)d),(KQpiR=β
idiff
2
idiff,
ò
¥
0
.al                                                                          (1.9)      
Le paramètre de Mie a est défini à partir du rapport du rayon R de la particule sur la 
longueur d’onde l du rayonnement incident : 
l
pa
R
= 2  
Finalement, les coefficients d’extinction, absorption et de diffusion totaux sont donnés par : 
( ) ( )
å
i
iext,ext
λβ=λβ                                                                                                    (1.10) 
β
abs
(λ)=∑
i
β
abs,i
(λ )
                                                                                                (1.11) 
( ) ( )
å
i
idiff,diff
λβ=λβ                                                                                                   (1.12) 
 
1.4.3 Albédo de simple diffusion 
L’albédo de simple diffusion w est défini comme le rapport entre le coefficient de diffusion et 
le coefficient d’extinction : 
ω(λ )= βdiff (λ)
β
ext
(λ )                                                                                                          (1.13) 
Il représente la probabilité pour qu’un photon soit diffusé. Il vaut 0 si la particule est 
parfaitement absorbante et 1 si la particule est parfaitement diffusante. 
1.4.4 Paramètre d’asymétrie 
Le paramètre d’asymétrie g(λ) renseigne sur la direction principale de la diffusion du 
rayonnement incident. Il est compris entre -1 et 1. 
( ) ( )
ò
pi
dΘΘΘΘp=Θ=λg
0
..sin.cos
2
1
cos                                                                    (1.14)         
Θ est l’angle de diffusion ; l’angle formé entre la direction de rayonnement incident Ω’ et la 
direction du rayonnement diffusé Ω.  
La fonction  p est la fonction de phase de diffusion. Elle décrit la densité de probabilité de se 
trouver dans la direction Ω sachant que l’on était en  Ω
’ avant la collision. 
Pour une rétrodiffusion totale égale à 180°, g vaut -1, pour une diffusion isotrope, g vaut 0, 
pour une diffusion totale dans la direction du rayonnement incident, g vaut 1.  
1.4.5 Epaisseur optique et coefficient d’Angström 
L’épaisseur optique d’aérosol da , nombre sans dimension, est une grandeur très 
importante pour l’étude des aérosols atmosphériques et de leur effet sur le climat. En effet, 
elle contient l’information sur le pouvoir d’extinction d'une quantité donnée d’aérosol à une 
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longueur d’onde donnée et l’information sur la charge en aérosols le long du trajet suivi par le 
rayonnement : 
( ) ( )
ò
z
λ
exta
dzzβ=λδ
0
                                                                                                     (1.15)      
A partir des valeurs d’épaisseurs optiques da(l1) et da(l2) pour les longueurs d’onde 
respectives l
1
 et l
2
 , on définit le coefficient d’Angström α1-2: 
( )
( )
÷
÷
ø
ö
ç
ç
è
æ
÷
÷
ø
ö
ç
ç
è
æ
-
2
1
2
1
21
ln
ln
λ
λ
λδ
λδ
=α
a
a
                                                                                                      (1.16) 
La dépendance spectrale de l’extinction est intéressante car elle renseigne sur la taille de la 
particule diffusante. Elle est mesurée par le coefficient d’Angström qui peut également 
s’écrire : 
( )
( )
21
1
2
1
2
-
-
÷
÷
ø
ö
ç
ç
è
æ
α
a
a
λ
λ
=
λδ
λδ
                                                                                                    (1.17) 
Les longueurs d’onde l
1
 et l
2
 sont choisies en général suffisamment éloignées l’une de 
l’autre. Plus la dépendance spectrale est grande, plus le coefficient d’Angström est grand et 
plus la particule est petite. Les aérosols ont des coefficients d’Angström compris entre 0 et 2,5 
typiquement. Une population de grosses particules dont le nombre est distribué sur un seul 
mode peut avoir un coefficient d’Angström légèrement négatif. 
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Aujourd’hui, on dispose pour l’étude du cycle des aérosols minéraux en Afrique de 
l’Ouest, de nombreux outils dont la combinaison permet de répondre aux besoins en matière 
de couverture spatiale et temporelle des observations. Dans ce chapitre, je décris les moyens 
d’observations et de modélisation utilisés dans ce travail pour étudier le cycle de vie de 
l’aérosol désertique.   
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2.1 Moyens d’observation 
Différentes techniques de mesures existent afin de sonder et d’évaluer l’état et la 
composition de l’atmosphère. Malgré les incertitudes associées aux instruments et aux 
techniques de mesure, les informations qu’elles apportent sont d’un intérêt primordial car 
elles contiennent la signature de la réalité atmosphérique. Les instruments de mesure sont 
embarqués sur différents types de supports, à savoir : stations au sol, plate formes aéroportées 
et satellitaires. Chaque support possède ses avantages et ses inconvénients en matière 
d’échantillonnage spatial et temporel. 
2.1.1 Les observations au sol  
Un nombre important d’instruments de mesure a été déployé à travers des campagnes de 
mesures conduites en Afrique de l’Ouest pour analyser l’impact des poussières sur 
l’environnement. Parmi ces campagnes, il faut citer le projet AMMA (Analyse 
Multidisciplinaire de la Mousson Africaine) dont la particularité est de couvrir un large 
spectre de disciplines scientifiques et de multiples échelles spatiales et temporelles. Ceci 
permet en particulier de traiter les interactions aérosols/dynamique de la mousson Africaine 
avec un angle d’approche multidisciplinaire. Le projet AMMA  est un programme 
international qui s’est déroulé sur 10 ans (2001 à 2010) avec plusieurs périodes 
d’observations intensives pendant le cycle de la mousson africaine. Les interactions entre les 
particules transportées par l’atmosphère et la dynamique atmosphérique font l’objet d’études 
conduites dans le cadre de ce projet. C’est en particulier le cas des aérosols désertiques issus 
de l’érosion éolienne des sols. 
La campagne s’est déroulée sur trois périodes d’observation différentes, de façon à prendre en 
compte la variabilité inter-annuelle et la variabilité inter-saisonnière. Ces trois périodes 
d’observation sont : la période d’observation longue (LOP : 2001-2010), la période 
d’observation renforcée (EOP : 2005-2007) et la période d’observation spéciale (SOP : 2006) 
(voir Figure 2.1) (Thèse Crumeyrolle 2011). 
- Période d’observations longue (LOP) : cette période d’observation permet de 
documenter et d’analyser, sur plusieurs années, la variabilité inter-annuelle de la mousson 
Ouest-Africaine.  
- Période d’observations renforcées (EOP) : cette période d’observation permet une 
étude détaillée des conditions de surface et des paramètres atmosphériques pour un cycle 
annuel. Le renforcement des observations des sites de méso-échelle s’est fait à deux niveaux : 
i) une densification spatiale des systèmes de mesures pré-existants et ii) l’installation 
d’instruments permettant la mesure de variables non observées durant la période longue (par 
exemple les aérosols).  
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- Période d’observations spéciale (SOP) : la période d’observation spéciale de 2006 était 
destinée à l’observation des phases caractéristiques de la mousson (Figure 2.2) : i) la phase 
sèche (phase 0) de novembre à février ; ii) le saut de mousson (phase 1) fin juin ; iii) la phase 
de la mousson (phase 2) de fin juin jusqu’à mi-septembre ; iv) une période favorable à la 
formation de cyclones au-dessus de l’Atlantique (phase 3) de mi-août à mi-octobre. La phase 
3 présente un intérêt non négligeable pour ce qui concerne le transport des aérosols de la côte 
ouest vers l’Atlantique. Ces périodes sont appelées SOP0, SOP1, SOP2 et SOP3. Ces trois 
périodes sont divisées en plusieurs parties ‘a1’, ‘a2’ ou ‘a3’. Les instruments aéroportés et 
installés au sol variaient d’une période à une autre en fonction de l’avancement de la 
mousson. En plus de ce déploiement continental et aérien, des mesures océaniques ont été 
menées durant deux croisières dans le golfe de Guinée, une en juin et une autre en septembre. 
 
 
Fig. 2.1 : Les périodes d’observations d’AMMA 
 
Fig. 2.2 : Les sous périodes de la SOP. 
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Les données d’observation in situ, relatives aux épaisseurs optiques et aux concentrations de 
surface issues de la base de données AMMA (database.amma-international.org/home.jsf), 
sont largement utilisées dans le présent travail pour valider le système couplé ALADIN-
SURFEX. Cet ensemble de mesures est décrit dans la suite. 
- Le réseau AERONET/PHOTONS 
 Le réseau AERONET/PHOTONS (AERosol RObotic NETwork 
http ://aeronet.gsfc.nasa.gov/ (Holben et al. 1998), sur l’Afrique de l’Ouest (Figure 2.1), 
fourni une base de données robuste des épaisseurs optiques des aérosols. Ce réseau a été mis 
en place initialement par la NASA et a été étendu par la suite par le Laboratoire d’Optique 
Atmosphérique (LOA), en Afrique notamment, sous la forme d’un Service d’Observation 
grâce à des collaborations et au soutien d’agences nationales, instituts et universités. Ce 
réseau permet un accès public à l’ensemble des données obtenues de façon continue et sur le 
long terme sur les propriétés optiques, microphysiques et radiatives des aérosols, permettant 
ainsi leur caractérisation et la validation de données satellitaires et de modélisation. Ce réseau 
est constitué de photomètres automatisés (Figure 2.4) distribués sur plus de 20 sites sur la 
partie Ouest Africaine. Ces instruments mesurent depuis la surface l’atténuation directe du 
rayonnement solaire. L’incertitude sur la mesure de l’épaisseur optique des données 
AERONET est estimée à ±0.015 à la longueur d’onde 440 nm. Il faut noter que ces mesures 
ne sont possibles que durant la journée puisqu’elles sont basées sur la mesure de l’atténuation 
du rayonnement solaire. 
 
Fig. 2.3 : Réseau AERONET sur l’Afrique de l’Ouest. Les cercles rouges représentent les 
sites exploités dans notre étude (Tamanrasset, Banizoumbou, Soroa, Djougou, Ilorin, Cinzana, 
Mbour et Cape Verde) et les points rouges représentent les sites qui ne sont pas utilisés. 
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Fig. 2.4 : Instrument sun-photometer utilisé dans le réseau AERONET 
- R&P TEOM 1400A 
Un autre instrument, déployé dans le cadre du projet AMMA, permet la mesure de la 
concentration des matières en suspension dans l’air. Il s’agit de l’analyseur massique de 
poussière Micro-balance R&P TEOM 1400A (Rupprecht & Pataschnick, Tapered Element 
Oscillating Microbalance) (Figure 2.5). L’Appareil R&P TEOM 1400A (PM10) est basé sur 
la pesée des particules échantillonnées à l’aide d’une micro-balance constituée d’un élément 
conique oscillant. Cet appareil permet la mesure des concentrations des particules de 
poussières, en suspension dans l’air, ayant un diamètre inférieur à 10 µm (PM10). Dans le 
cadre de cette étude, nous avons utilisé les produits de cet instrument déployé sur les sites de 
Banizoumbou et de Mbour.   
 
Fig. 2.5 : Instrument R&P TEOM1400 
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Il existe d’autres moyens d’observation de l’aérosol désertique au sol tels que les mesures de 
réduction de visibilité horizontale de surface des stations météorologiques, les rapports 
synoptiques d’évènement de poussière et les mesures de flux de dépôt d’aérosols désertiques. 
Les mesures de réduction de visibilité sont des données offrant une très bonne couverture 
temporelle. En effet, ces mesures sont généralement réalisées toutes les 3 ou 6 heures en 
fonction des stations météorologiques et l’on dispose souvent de données sur de longues 
périodes. Une tempête de poussières est couramment définie par la réduction de la visibilité 
horizontale en l’absence de brouillard conduisant à des visibilités inférieures à 1 km. 
Cependant, la couverture spatiale des stations n’est pas homogène (il n’y en a que très peu 
dans les déserts arides) et les méthodes de mesure de la visibilité dans les stations 
météorologiques diffèrent d’un pays à l’autre.  
2.1.2 Les observations Spatiales   
Les produits satellitaires offrent aujourd’hui de nouveaux outils pour étudier la 
variabilité spatiale et temporelle des émissions. Ces produits assurent une vision horizontale 
en 2D des panaches de poussière et offrent une couverture spatiale maximale. Ces 
observations sont utilisées dans ce travail pour valider la distribution spatiale des panaches de 
poussières prévus par ALADIN et la localisation des zones sources d’émission. Les produits 
satellitaires utilisés sont décrit ci-dessous :  
- MODIS  
L'instrument MODIS (Moderate Resolution Imaging Spectroradiometer) a été  lancé en 1999 
à bord de deux satellites, Terra et Aqua (premier satellite de l'Aqua-Train). Il fonctionne à 
plusieurs longueurs d'onde qui vont du visible au thermique (36 bandes spectrales) en passant 
par le proche infrarouge. La résolution est de 1 km. Les satellites Terra et Aqua orbitent du 
nord au sud autour de la Terre, en passant au-dessus de l'équateur dans la matinée et dans 
l'après midi respectivement, permettant une couverture complète du globe. Au-dessus des 
océans, MODIS peut observer l'épaisseur optique des aérosols selon deux modes (petit/gros 
qui distingue les petits aérosols des plus gros). Au-dessus des continents, il utilise des canaux 
différents qui détectent l'épaisseur optique cette fois-ci en un seul mode, et permettent 
d'accéder au rapport en taille des aérosols (petit sur gros). Les produits de MODIS sont 
utilisés dans le chapitre 3 pour valider les épaisseurs optiques prévues par ALADIN pour le 
cas d’étude  des 6-13 mars 2006.  
- Les produits TOMS et IDDI 
Nous avons également utilisé les deux principaux produits générés à partir des données 
TOMS (Total Ozone Mapping Spectrometer), embarqué sur le satellite de la NASA Nimbus-7 
(novembre/1978-avril/1993) puis sur Earth Probe (Août1996 jusqu’à aujourd’hui), pour l’UV 
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(ultraviolet) et Météosat pour l’IRT (l’infrarouge thermique). Ces deux produits sont des 
indices semi-quantitatifs, respectivement : l’indice d’aérosol AAI (Aerosol Absorbing Index) 
et l’indice d’empoussièrement IDDI (Infrared Difference Dust Index) (Legrand et al., 2001). 
Ces deux indices ont été développés pour l’étude des aérosols désertiques au-dessus des 
continents. Les mesures dans l’UV effectuées par TOMS ont permis d’étudier les effets 
radiatifs des aérosols désertiques (Hsu et al., 2000) et de caractériser les principales sources 
d’émission (Prospero et al., 2002). La longue période (1979-2000) couverte par les données 
TOMS a aussi permis de montrer le contrôle exercé par la sécheresse au Sahel sur l’intensité 
des exports de poussières d’Afrique (Moulin and Chiapello, 2004) et de mettre en évidence 
une intensification des émissions de poussières dans quelques régions du Sahel soumises à 
une intense désertification anthropique (Moulin and Chiapello, 2006). On utilisera ces deux 
produits dans le chapitre 4 pour valider la climatologie mensuelle et saisonnière des 
épaisseurs optiques simulées par ALADIN pour l’Afrique du Nord. 
- SEVIRI 
Un nouvel instrument est devenu disponible depuis le mois d’août 2002, il s’agit de 
l’instrument SEVIRI (Spinning Enhanced Visible and Infra Red Imager). SEVIRI est 
embarqué sur le satellite géostationnaire de Seconde Génération (MSG 1 et 2). Il est doté de 
12 canaux répartis entre les longueurs d’ondes visibles et infrarouges. Il fournit une résolution 
spatiale de 1 km et une fréquence temporelle d’une image toutes les 15 minutes. Les 
températures de brillance issues des canaux 8.7, 10.8 et 12 µm de SEVIRI sont utilisées en 
complément des températures de brillance de l'Infrared Imager Radiometer (IIR) afin 
d'obtenir une caractérisation des aérosols désertiques dans l'infrarouge en utilisant les 
différences de températures de brillance entre les différents canaux. Les aérosols désertiques 
sont détectés par MSG-SEVIRI jour et nuit. Ces observations offrent l’avantage d’une bonne 
couverture spatiale sur l’Afrique et d’une résolution temporelle très fine. Le produit SEVIRI 
sera utilisé dans le chapitre 3 pour donner l’extension du panache de poussière durant le cas 
d’étude des 6-13 mars 2006. 
- CALIPSO 
Aujourd’hui, on dispose de nouveaux produits satellitaires, permettant l’accès à la distribution 
verticale des aérosols dans l’atmosphère depuis l’espace. Il s’agit du produit du lidar CALIOP 
(Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization) embarqué sur le satellite CALIPSO 
(Cloud Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation). CALIOP a été conçu 
pour acquérir des profils verticaux, à 30m de résolution, des deux composantes orthogonales 
qui résultent de la dépolarisation d’un signal laser à 532 nm rétrodiffusé et des profils 
verticaux d’un signal laser total à 1064 nm rétrodiffusé au nadir. Chaque relevé du Lidar 
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permet d’obtenir un profil de 90 mètres de large. En rassemblant les clichés pris au cours 
d’une orbite, on obtient une « tranche » de l’atmosphère. Les profils CALIOP à 532 nm 
couvrent la couche de l’atmosphère située entre 2km et 40km d’altitude, ceux à 1064 nm 
couvrent la tranche de l’atmosphère située entre 2km et 30km. La résolution verticale varie en 
fonction de l’altitude. Ainsi, pour les basses couches de l’atmosphère (0.5km à 8.2km), là où 
généralement les aérosols et les nuages sont présents et ont une plus large variabilité spatiale, 
la résolution verticale est de 30m et la résolution horizontale est de 0.33km. Entre 8.2km et 
20.2km, la résolution passe à 60m sur la verticale et 1km sur l’horizontale. Pour les altitudes 
comprises entre 20.2km et 30.1km les résolutions sont de 180m sur la verticale et 1.66km sur 
l’horizontal. Au-delà de 30.1km la résolution sur la verticale est réduite à 300m et sur 
l’horizontale à 5km. 
En plus de CALIOP, CALIPSO embarque deux instruments : 
- Un radiomètre imageur IIR à 3 canaux dans l’infrarouge thermique à 8.65µm, 10.6 µm 
et 12.05µm. Ce radiomètre fournit le contexte de la mesure lidar de nuit. Il permet de restituer 
les caractéristiques microphysiques des nuages. 
- Un imageur monocanal WFC (Wide Field of view Camera) à 645nm destiné à fournir, 
de jour, le contexte de la mesure lidar. 
2.1.3 Les observations aéroportées 
Dans le cadre d’AMMA, durant les périodes d’observation SOP, des opérations aéroportées 
impliquant deux avions de recherche Falcon 20 et ATR-42 du service SAFIR (Service des 
Avions Français Instrumentés pour la recherche en environnement) ont été conduites depuis 
l’aéroport de Niamey au Niger. 
- Le Falcon 20 
Le Falcon 20 était équipé du lidar vapeur d'eau LEANDRE 2 (Lidar pour l'étude des 
interactions Aérosols Nuages Dynamique Rayonnement et cycle de l'Eau), d'un système de 
largage de dropsonde AVAPS (Vaisala) et d'un radiomètre du type CLIMAT. Le Falcon 20 a 
effectué seize missions au cours des SOPs 1a (1-15 juin 2006) et 2a1 (1-15 juillet 2006). 
- Le lidar LEANDRE 2 est un lidar à absorption différentielle, développé à l'Institut 
Pierre-Simon Laplace en collaboration avec la Division technique de l'INSU (Institut 
Nationale des Sciences de l'Univers) et avec l'aide financière du CNES (Centre National 
d'Etudes Spatiales). Il est opérationnel depuis 1995. Il a été développé pour répondre au 
besoin de documentation à haute résolution spatio-temporelle de la distribution de la vapeur 
d'eau dans la basse troposphère et d'amélioration des connaissances sur la dynamique de la 
couche limite atmosphérique, les échanges d'humidité entre surface et atmosphère, la 
formation nuageuse et les interactions aérosol-nuage-rayonnement, et l'initiation de la 
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convection. La combinaison des mesures par télédétection lidar et celles issues de dropsondes 
effectuées à bord du Falcon 20 a permis des avancées significatives dans la compréhension 
des processus de méso-échelle à l'origine des épisodes de soulèvement et de transport des 
aérosols saharien (e.g. Flamant et al., 2007, 2009a ; Bou Karam et al., 2008 ; 2009). La mise 
en œuvre de LEANDRE 2 a également contribué à améliorer les connaissances concernant la 
structure du flux de mousson, du front intertropical et de la dépression thermique saharienne, 
ainsi que le soulèvement et le transport des aérosols désertiques en région saharienne et sub-
saharienne. 
- Le radiomètre CLIMAT (Brogniez et al., 2003 ; Legrand et al., 2000) est un 
instrument fonctionnant dans la fenêtre atmosphérique 8-13 µm et conçu pour la mesure 
précise du rayonnement en provenance des diverses cibles de l'environnement terrestre. Il a 
été spécialement étudié pour être utilisé sur des plateformes mobiles, aéroportées ou 
embarquées sur un véhicule, depuis lesquelles il permet d'effectuer une mesure précise de la 
luminance et de la température de brillance sur trois canaux (8.7, 10.8 et 12.0 µm) 
simultanément. Les applications potentielles de ce radiomètre concernent entre autre, l'étude 
de l'impact radiatif des nuages et des aérosols. 
 
  
Fig. 2.6 : Le Falcon 20 français en phase de décollage pendant la SOP 2, Niamey-Juin 2006 (à 
gauche) et LEANDRE 2 à bord du Falcon 20 (à droite). 
 
- L’ATR 42 
L'ATR 42 (Figure 2.3) embarquait entre autre un radiomètre de type CLIMAT et le système 
AVIRAD (Formenti et al., 2010) d'échantillonnage des aérosols.  
AVIRAD est un ensemble d’instruments de mesures installés derrière une veine de 
prélèvement isocinétique. Il a été développé sous la responsabilité scientifique du LISA 
(Laboratoire Inter-Universitaire des Systèmes Atmosphériques). La Division Technique de 
l'INSU intervient dans la conception, le montage mécanique et électrique, les tests et 
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l'intégration à l'avion. Le système aéroporté AVIRAD se compose d'une veine de prélèvement 
(Figure 2.4) couplée à différents analyseurs permettant d'acquérir, in situ, des informations 
concernant les propriétés physico-chimiques et optiques des particules atmosphériques. Ce 
type d'information est primordial afin de quantifier l'impact radiatif direct et semi-direct des 
particules, qu'elles soient d'origine naturelle ou anthropique. 
 
  
Fig. 2.7 : L'ATR 42 au sol avant le décollage à Niamey (à gauche) et Veine AVIRAD de 
prélèvement (à droite). 
 Les observations dont on dispose de nos jours ne permettent pas de couvrir les échelles de 
temps et d’espace mises en jeu. En effet, les mesures au sol ont l’avantage d’apporter des 
données à une fréquence temporelle élevée (jusqu’à la dizaine de seconde pour certains 
observables). En contrepartie, ces mesures sont ponctuelles dans l’espace et ne sont pas 
toujours représentatives de la situation à plus grande échelle. A l’inverse, les avions 
fournissent une information plus large allant de plusieurs dizaines de kilomètres à quelques 
centaines de kilomètres et permettent également d’effectuer des profils verticaux en effectuant 
des vols en palier. En revanche, du fait de la rapidité de la vitesse de déplacement de l’avion, 
la vitesse d’échantillonnage des instruments est moins élevée qu’au sol. Cela peut être une 
limitation pour l’étude de la microphysique des nuages qui sont traversés trop rapidement. 
Enfin, les satellites offrent quant à eux la couverture géographique maximale. Les satellites 
géostationnaires observent toujours la même face de la planète permettant un échantillonnage 
à des fréquences relativement élevées (de l’ordre de la quinzaine de minute), et continu sur de 
longues périodes, avec une résolution spatiale très faible. Les satellites à orbite basse, (e.g. les 
satellites à orbite polaire), permettent une observation à plus haute résolution spatiale de  
l’ensemble du globe avec une fréquence d’une à deux fois par jour. Cependant, la largeur de 
la fauchée des instruments embarqués ne permet pas forcément d’échantillonner tous les jours 
un même point. 
Au vu de ces limites, des modèles numériques ont été développés pour compléter les lacunes 
des moyens d’observations en termes de couverture spatiale et temporelle.  
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2.2 Outils de modélisation 
La modélisation offre une vision tridimensionnelle de l’atmosphère et permet d’évaluer 
le rôle individuel de chaque paramètre impliqué dans le cycle de vie de l’aérosol désertique. 
En effet, les aérosols constituent une partie intégrante de l’atmosphère et interagissent avec 
ses différentes composantes et l’évaluation des rétroactions aérosols-dynamique ne peut se 
faire que via la modélisation numérique qui permet entre autre la séparation entre les 
différentes composantes atmosphériques.  Ceci nécessite, en retour, une bonne représentation 
physique du cycle des aérosols dans les modèles numériques ainsi qu’une résolution spatiale 
et temporelle suffisamment fine pour tenir compte à la fois des émissions sporadiques des 
zones sources localisées et celles issues des événements ponctuels fréquents. Sont décrites par 
la suite les différentes caractéristiques du modèle ALADIN utilisées dans ce travail de thèse 
pour modéliser le cycle atmosphérique de l’aérosol désertique. 
2.2.1 Le modèle ALADIN 
ALADIN (Air Limitée Adaptation dynamique Développement International)  est un 
modèle spectral à aire limitée qui utilise une projection conforme de Lambert avec une 
représentation bi-Fourier et une troncature elliptique. Il est la version en aire limitée du 
modèle global Arpège (Courtier et al. , 1991). ALADIN a été développé dans le cadre d’une 
collaboration internationale entre Météo-France et des Services météorologiques partenaires, 
dans le but de mieux suivre le comportement des phénomènes de petite échelle tels que : le 
soulèvement orographique, la convection, la brise de mer ou de terre etc... Ce projet a été 
mené en collaboration avec les pays suivants : l’Autriche, la Bulgarie, la Slovaquie, la 
République Tchèque, la Hongrie, la Pologne, la Roumanie,  le Maroc, l’Algérie, la Belgique, 
la Croatie, la Slovénie, le Portugal, la Tunisie et la Turquie. Actuellement, Aladin regroupe 16 
pays Européens et d’Afrique du Nord. 
2.2.2 Dynamique du modèle 
Le modèle ALADIN (Bubnovà et al., 1993) est basé sur les équations primitives 
hydrostatiques utilisant une décomposition horizontale spectrale en série bi-Fourier et une 
coordonnée hybride (η) sur la verticale. Cette coordonnée hybride suit l’orographie et permet 
de cumuler les avantages de la coordonnée sigma (σ) pour les niveaux inférieurs du modèle 
(écriture assez simple de la condition à la limite inférieure de l’atmosphère) et ceux de la 
coordonnée pression pour les niveaux supérieurs. La coordonnée η est une fonction 
strictement croissante de la pression P et de la pression au sol Ps (η = η (P , Ps)). Les variables 
dynamiques du modèle (T, q, u, v…) sont calculées aux niveaux Pi du modèle alors que les 
flux sont calculés sur les surfaces inter-couches. 
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Le domaine horizontal d’ALADIN, qui n’est autre que la projection du domaine géographique 
(une portion de sphère) sur un plan cartésien, peut être décomposé en trois régions distinctes 
(Figure 2.8) à savoir : 
- une zone interne C (Centrale), dite domaine d’intérêt météorologique : elle correspond 
à la zone où le modèle calcule sa solution uniquement à partir de ses forçages locaux. 
- une zone externe E, dite d’Extension : dans cette zone, les champs météorologiques 
qui ne sont pas forcément des champs périodiques horizontalement, sont extrapolés 
artificiellement en utilisant des fonctions splines cubiques, puis un lissage transversal 
Laplacien est appliqué. L’objectif est d’assurer la périodicité dans les deux directions zonale 
et méridienne. Grâce à cette idée dite de bi-périodisation, la technique spectrale (Orszag, 
1970) en séries bi-Fourier peut être appliquée dans Aladin, bien que son domaine soit limité. 
- une zone 
Intermédiaire I, dite zone de relaxation ou zone de couplage : elle se situe aux frontières 
latérales autour du domaine d’intérêt météorologique C. Dans cette zone, le couplage des 
champs propres à ALADIN avec ceux d’Arpège est effectué d’une façon lisse, d’une part 
pour tenir compte des effets de la circulation à grande échelle, et d’autre part pour éviter la 
réflexion des ondes dans cette zone de couplage. Cette opération est basée sur le principe de la 
relaxation donné par la formule de Davies (Davies, 1976) : 
Uaprès-couplage = (1 − α) Uavant-couplage +  α Ufrontière                                                     (2.1) 
où U est la valeur d’un champ météorologique donné produit par ALADIN (prévu ou 
analysé), et α correspond au coefficient de relaxation. α est nul dans la zone C, il vaut 1 dans 
la zone E et varie entre 0 et 1 dans la zone I aux frontières. On note que l’opération du 
couplage est introduite comme dernière étape à chaque pas de temps. Une conséquence de la 
présence des conditions limites latérales est qu’une partie des erreurs de prévision ALADIN 
provient des erreurs de prévision Arpège. 
La grille de calcul, quant à elle, est régulière avec une résolution fine. Le nombre de points de 
grille NXL (resp. NYL) est relié à la troncature M (N), dans la direction horizontale zonale 
(méridienne), par la relation : NXL = 2(M + 1) (NYL = 2(N + 1)). Les champs produits par 
ALADIN sont météorologiquement significatifs uniquement dans la zone (C+I), puisque dans 
la zone d’Extension, les valeurs résultent d’opérations purement mathématiques. 
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Fig. 2.8 : Géométrie des zones d’intérêt météorologique (C), d’extension (E) et de relaxation 
aux frontières (I), dans le modèle Aladin. 
 
Les équations de la dynamique sont discrétisées sur l’horizontale via une méthode spectrale 
de Fourier. L’intérêt de la méthode spectrale est qu’elle permet d’évaluer exactement (à la 
précision de l’ordinateur près) les dérivées spatiales et de calculer ainsi le déplacement des 
ondes sans erreur de phase, contrairement aux différences finies. Pour utiliser cette méthode, 
il est donc nécessaire de rendre le domaine d’intégration bi-périodique sur l’horizontale 
comme nous l’avons décrit précédemment (cf la zone E). En revanche, sur la verticale, la 
discrétisation usuellement employée est en différences finies/éléments finis.  
Le schéma de discrétisation temporelle des équations du mouvement est semi-implicite semi-
Lagrangien à deux pas de temps. L’Avantage de ce schéma est que la condition de stabilité 
CFL est beaucoup moins contraignante que celle du semi-implicite Eulérien. Ceci permet 
d’utiliser, en pratique, des pas de temps plus longs qu’en Eulérien semi-implicite, réalisant du 
même coup une économie substantielle en temps de calcul.  
Pour mettre en œuvre le schéma semi-Lagrangien, il faut connaître l’emplacement du point 
d’origine (O), le point au milieu de la trajectoire (M) et la valeur de divers champs en ces 
points. Ici, on entend par « trajectoire » le déplacement d’une pseudo-particule depuis un 
point d’arrivée correspondant à un point de grille. La recherche des points O et M s’effectue 
par un algorithme itératif en supposant une forme déterminée pour les trajectoires. Une fois 
CHAPITRE 2 : Moyens d’observation et de modélisation du cycle des aérosols désertiques 
 
62 Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 
 
connu l’emplacement des points O et M, les champs nécessaires aux calculs d’évolution y 
sont interpolés à partir des valeurs sur la grille du modèle. 
Ainsi, en partant de la connaissance des champs initiaux sur C+I+E spectralement tronqués 
dans l’espace de Fourier, le pas de temps s’organise grossièrement de la manière suivante 
(Figure 2.9) : 
- On démarre le pas de temps avec les champs spectraux. Les dérivées sont connues.  
- Application de la transformée de Fourier rapide inverse (FFT-1) afin d’obtenir les quantités 
utiles aux calculs ultérieurs dans l’espace point de grille. 
- Calculs dans l’espace point de grille incluant les termes non-linéaires dynamiques, les 
termes de forçage dynamique (ex : orographie, ... ), la détermination des trajectoires, les 
interpolations semi-lagrangiennes, et les termes issus des schémas de paramétrisation 
physique (ex : rayonnement, ... ), pour finalement aboutir aux calculs complets des membres 
de droite explicites des équations semi-implicites. 
- Application du schéma de relaxation (couplage). La prévision de grande échelle a été 
précalculée et stockée en mémoire toutes les 3 heures, puis linéairement interpolée dans le 
temps à chaque pas de temps. 
- Application de la transformée de Fourier rapide directe (FFT). 
- Résolution du problème implicite généré par le schéma semi-implicite dans l’espace 
spectral. 
- Application d’une diffusion horizontale implicite dans l’espace spectral. 
 
Fig. 2.9 : Organisation du pas de temps dans ALADIN  
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2.2.3 Description des principales paramétrisations physiques 
 
Les caractéristiques essentielles des paramétrisations physiques du modèle ALADIN 
sont présentées ci-après.  
Rayonnement (RRTM/FMR): Le code radiatif est basé sur celui du modèle du centre 
européen ECMWF. Le schéma RRTM (Rapid Radiative Transfer Model) (Mlawer et al., 
1997) est utilisé pour le rayonnement thermique et celui de Fouquart et Morcrette (FMR) avec 
6 bandes spectrales pour le rayonnement solaire (Fouquart and Bonnel, 1980 ; Morcrette, 
1989). 
Précipitation de grande échelle (Lopez): Le schéma développé par Philippe Lopez (2002) 
est utilisé pour traiter les processus de condensation dans les nuages et les précipitations de 
grande échelle (Lopez, 2002).  
Convection profonde (Geleyn/Bougeault): Le schéma utilisé a été décrit par Bougeault 
(1985). La convection profonde se produit sous deux conditions : convergence d’humidité de 
basses couches et instabilité du profil vertical de température. La convection ajuste le profil 
instable sur un profil nuageux supposé adiabatique humide. 
Turbulence (CRB/KFB): La turbulence est paramétrée suivant le schéma de Cuxart-
Bougeault-Redelsperger (CRB) avec une formulation de la longueur de mélange proposée par 
Bougeault-Lacarrère (BL89) (Bougeault and Lacarrere, 1989 ; Cuxart et al., 2000 ; Bechtold 
et al., 2001 ;). Ce schéma est couplé à celui de la convection peu profonde non précipitante  
Kain-Fristch-Bechtold (KFB) d’où le nom CRB/KFB. Au sommet de la couche limite 
planétaire, l’entraînement est paramétré suivant le schéma de Grenier et Bretherthon (2001).  
L’effet orographique sous-maille: L’effet orographique sous-maille est paramétré suivant le 
schéma de Catry et al. 2008. 
La diffusion horizontale (Semi Lagrangian Horizontal Diffusion SLHD): La diffusion 
horizontale est déterminante pour la conservation des traceurs comme les poussières 
désertiques. Le schéma SLHD peut être utilisé pour diffuser les variables comme les 
hydrométéores ou l’humidité. Ce schéma est basé sur les opérateurs semi-Lagrangiens, non-
linéaires ce qui permet d’activer la diffusion à partir des propriétés physiques de 
l’écoulement. SLHD est calculé dans l’espace point de grille. 
Le schéma de surface SURFEX (SURFace EXternalisée) : Ce schéma regroupe les 
principaux développements du CNRM en matière de paramétrisation de surface. Ceux-ci, 
ainsi que les principales références associées, sont regroupées dans le tableau 1 (Martin et al., 
2007). La surface est découpée en 4 types de surface (tiles) correspondant à des familles de 
paramétrisations spécifiques (nature, ville, mers et océans, lacs). La partie « nature » est elle-
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même subdivisée en sous types (patches), permettant de représenter la diversité de couverture 
végétale dans une même grille. Les données de forçage sont identiques pour tous les types et 
sous types, alors que les variables pronostiques et les variables restituées à l’atmosphère sont 
différentes. La notion de « température de surface » pour une maille donnée n’a en général 
pas de sens sauf s’il n’existe qu’un seul type de surface ou si l’algorithme de moyenne est 
défini (comme pour la température de surface équivalente radiative). Les flux, par contre, sont 
des variables qui s’additionnent.  
 
 
 
SURFEX utilise les bases de données spatialisées ECOCLIMAP (Masson et al., 2003), à 1 
km de résolution et 215 couverts, pour identifier les écosystèmes. La topographie est 
représentée à partir de la base de données GTOPO30. Les fractions de sable (sand) et d’argile 
(clay) sont déterminées à partir de la base de données FAO (10 km de résolution). 
2.2.4 Traitement du cycle atmosphérique des poussières dans ALADIN 
Emission : Les émissions sont calculées dans le schéma de surface ISBA (Interaction Soil 
Biosphere Atmosphere) (Noilhan and Mahfouf, 1996) utilisé par SURFEX  à travers le 
module DEAD (Dust Entrainment And Deposition) (Zender et al. 2003). Ce module est basé 
sur le schéma physique des émissions de Marticorena et Bergametti (1995). DEAD est appelé 
dans le code SURFEX pour les deux types de couverts COVER004 et COVER005 (Figure 
3.2) relatifs aux fractions des sols nus et rocailleux, respectivement, issues de la base de 
données ECOCLIMAP. La modélisation de l’émission représente un challenge pour les 
scientifiques et les modélisateurs. En effet, elle nécessite des connaissances suffisantes sur les 
CHAPITRE 2 : Moyens d’observation et de modélisation du cycle des aérosols désertiques 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 65 
 
états du sol et les  caractéristiques de la surface, telles que la texture du sol, la rugosité et les 
types de sol, pour déterminer les seuils d’érosion. Nous détaillerons cette partie dans le 
chapitre 3.  
 
 
Fig. 2.9: Fractions des couvert « COVER004 » et « COVER005 » relatifs, respectivement,  
aux sols nus et rocailleux pour l’Afrique du nord. 
Transport : Le transport, la sédimentation et le dépôt humide des poussières désertiques sont 
gérés par le module ORILAM (Tulet et al., 2005) adapté à l’environnement ALADIN. Ce 
module, initialement développé pour MesoNH (Mesoscale Non-Hydrostatic atmospheric 
model), est basé sur la théorie lognormale tri-modale.  
2.3 Le modèle log-normal ORILAM   
L’équation dynamique contrôlant l’évolution pronostique de la distribution en taille des 
aérosols dans l’atmosphère est donnée par Friedlander (1977) ; Seinfeld and Pandis (1997) : 
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n : fonction de distribution en nombre des particules pour chaque mode 
R : rayon des particules (µm) 
N : concentration en nombre des particules (part.m-3) 
Rg : rayon médian en nombre des particules (µm) 
σg : coefficient de dispersion en taille des particules 
La particularité du modèle ORILAM est de garder explicite la composition et la distribution 
des aérosols grâce à l’utilisation de moments d’ordre 0, 3 et 6 correspondant respectivement à 
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la concentration en nombre, au rayon médian et à la dispersion en taille des particules 
(Binkowski and Roselle 2003, Tulet et al. 2005) : 
Ainsi le moment d’ordre k sera défini en (µm.cm-3) : 
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Le moment d’ordre 0 donne la concentration en nombre de particules pour le mode i (part.m-
3) : 
N
i
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Le moment d’ordre 3 donne le rayon médian des particules pour le mode i (µm) : 
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Le moment d’ordre 6 donne le coefficient de dispersion en taille des particules pour le mode i 
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Initialement, la distribution en taille utilisée dans le modèle ORILAM est celle d’Alfaro et 
Gomes (2001). Basé sur les mesures effectuées par avion (ATR-42) en Afrique de l’Ouest, 
Crumeyrolle et al., (2011) ont proposé une distribution plus fine par rapport à la précédente, 
dite AMMA. Le détail de cette distribution est discuté dans l’article (section 3.6). 
2.3.1 Dépôt sec des poussières désertiques 
Le dépôt sec des poussières désertiques est calculé dans le système couplé ALADIN-
SURFEX en suivant le principe de la diffusion Brownienne : 
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et la vitesse gravitationnelle 
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avec k est la constante de Boltzmann, T la température ambiante, ν la vitesse cinétique de 
l’air, ρair la densité de l’air, ρp,i la densité de particule de mode i et 
p
air
c
r
λ
+=C 1.2461  est le 
coefficient de glissement « gliding coefficient », λair est le parcours moyen libre (mean free 
path). 
Le dépôt sec est évalué en deux étapes distinctes : le dépôt sec à la surface est traité dans le 
modèle de surface SURFEX, et le dépôt sec dans l’atmosphère ou la sédimentation est calculé 
dans le modèle ALADIN. 
2.3.2 Dépôt sec à la surface  
Le schéma de Seinfeld et Pandis (1997) est adopté pour quantifier le dépôt sec des 
poussières désertiques dans SURFEX en se basant sur le concept des résistances de Wesely 
(1989). La vitesse de dépôt sec pour le moment « k » de mode « i » est donnée par : 
ipg,
ipg,idk,aidk,a
idk,
Vg+
Vgrr+r+r
=V
÷
÷
ø
ö
ç
ç
è
æ 1
                                                                  (2.10) 
avec  
r
a  résistance aérodynamique calculée par le modèle de surface SURFEX 
r
dk,i résistance de la surface donnée par la relation suivante : 
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                                                               (2.11) 
avec  
ipk,
i
D
ν
=Sc nombre de Schmidt, 
ipk,i
Vg
gν
u
=St
2
. *u   et *w  sont respectivement la vitesse de 
friction et la vitesse convective. Ils dépendent à la fois des conditions météorologiques et des 
conditions de surface. 
La diffusivité Brownienne pour le « kième » moment est donnée par : 
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et la vitesse gravitationnelle par : 
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Finalement, le dépôt sec 
i3,
DEPM est calculé uniquement pour le moment d’ordre 3 qui 
représente le flux de masse:  
DEPM
3,i
=V
dk,i
× M3,i                                                                                             (2.14) 
La nouvelle valeur du moment 
i
M 3,  est : 
M3,i = M3,i − DEPM3,i                                                                                           (2.15)         
Les moments d’ordre 0 et d’ordre 6 sont calculés finalement à partir du moment d’ordre 3 
comme suit : 
( )
÷
ø
ö
ç
è
æ 23
3,
0,
ln
2
9
exp
iig,
i
i
σR
M
=M                                                                                         (2.16) 
et 
 M6, i =M0,i Rg,i
6 exp(18ln(σ i)2)                                                                                (2.17) 
La vitesse cinétique ν est donnée par : 
296.16
296.16/120/416.16101.8325 5
T
)(T)+(T=ν ´´´´ -                                (2.18) 
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et  
T
m
ρν=λ air
airair
46 1.89.1010/ -´´                                                                        (2.19) 
air
m masse molaire de l’air égale à 28.9644 g/mol 
2.3.3 Sédimentation 
Le flux de sédimentation L
i3,
SEDM est calculé dans le modèle ALADIN en utilisant la 
vitesse gravitationnelle. La sédimentation commence par le niveau supérieur puis se calcule 
jusqu’au niveau inférieur: 
SEDM
3,i
L
=Vg
pg,i
× M3,i
L
                                                                                          (2.20) 
La nouvelle valeur du moment 
i
M 3,  est calculée ainsi : 
M3,i
L
=M
3,i
L + ΔEP
layer
L ×(SEDM3,iL+1 − SEDM3,IL )                                                    (2.21) 
L+L
L
layer
PP
Δt
=ΔEP
-
1
 est l’épaisseur de la couche atmosphérique au niveau L, P la pression 
atmosphérique au niveau L et Δt le pas de temps. 
2.3.4 Traitement du dépôt humide des aérosols désertiques dans ALADIN 
Nous avons adopté pour ALADIN le schéma de dépôt humide des aérosols désertiques 
développé dans ORILAM pour le modèle Méso-NH par le CNRM et le laboratoire 
d’Aérologie de Toulouse (Tulet et al., 2010). Quatre processus physiques relatifs au dépôt 
humide ont été considérés  dans ORILAM, qui permettent de suivre la masse de matière 
minérale dans le schéma microphysique nuageux: (i) la collection des aérosols désertiques par 
les hydrométéores (nuages et les gouttelettes d’eau) sous l’effet d’impaction, interception et 
diffusion brownienne, (ii) la collection des aérosols désertiques par les goûttelettes d’eau 
précipitantes (sédimentation humide), (iii) l’autoconversion des nuages en précipitation, ceci 
permet l’augmentation des concentration des aérosols désertiques dans les précipitations et en 
contre-partie leur diminution dans les nuages et (iv) l’évaporation des précipitations, ce qui 
provoque la libération d’aérosols désertiques dans l’atmosphère à l’état sec. Ces processus 
sont schématisés dans la Figure 2.10: 
CHAPITRE 2 : Moyens d’observation et de modélisation du cycle des aérosols désertiques 
 
70 Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 
 
 
Fig. 2.10: Schéma des processus physiques relatifs aux aérosols désertiques traités dans 
Aladin. 
On considère que les aérosols désertiques se trouvent dans l’atmosphère sous trois classes 
différentes. Une première classe pour l’aérosol désertique à l’état sec, une deuxième pour 
l’aérosol incorporé dans les nuages et une troisième pour l’aérosol incorporé dans les 
goûttelettes d’eau, tout en conservant les mêmes modes (moyen, grossier et fin) pour chaque 
classe d’aérosols désertiques. 
La collection des aérosols désertiques par les hydrométéores est traitée suivant la 
paramétrisation de Pruppacher et Klett, (2000).  
C(t0+Δt)=C (t0). exp(− ΛB .Δt)                                                                              (2.22)                                                                          
C : concentration des aérosols désertiques : 
Λ
B  : Coefficient de scavenging (recyclage) dû au mouvement brownien calculé par la 
formule semi-empirique de Pruppacher and Klett, (2000).  
Λ
B
=
1.35 .LWC .D
P
r
rain
2                                                                                               (2.23)                                                                                         
LWC : en g/cm3  contenu en eau liquide sous forme nuageuse. 
D
P  : Diffusivité brownienne m
2/ s  
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r
rain  : Rayon des goûttelettes de pluie 
La collection des aérosols désertiques par les goûttelettes d’eau est paramétrée suivant Slinn 
(1979) :  
Λ
B
=
E
r
rain
. 0 .75 . F
rain                                                                                               (2.24)                                                                                      
E : l’efficacité de collection décrite dans Seinfeld and Pandis (1997) ; Tost et al. (2006) 
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F
rain  : Flux de précipitations 
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3.1 Introduction 
Après avoir décrit dans les chapitres précédents la géomorphologie de l'Afrique du nord 
et la circulation des masses d'air dominantes, ainsi que des généralités sur les aérosols 
désertiques et les principales sources d'émissions, les trajectoires, et leur mode de production, 
on s'intéresse dans cette partie du travail à la modélisation du cycle atmosphérique de l'aérosol 
désertique dans le système couplé ALADIN-SURFEX. Ce cycle, composé de trois phases 
définies précédemment, est modélisé en deux étapes :  
Le transport, la sédimentation et le dépôt humide sont gérés par le module ORILAM (Tulet et 
al. 2005) adapté à l’environnement ALADIN. Ce module, initialement développé pour 
MesoNH, est basé sur la théorie lognormale tri-modale.  
L’étape émission est calculée dans le schéma de surface ISBA (Noilhan and Mahfouf, 1996) 
utilisé par SURFEX  à travers le module DEAD (Zender et al. 2003). Vue sa complexité, cette 
étape représente un défit pour les scientifiques et les modélisateurs. En effet, elle nécessite des 
connaissances suffisantes sur les états du sol et les  caractéristiques de la surface, telles que la 
texture du sol, la rugosité et les types de sol, pour déterminer les seuils d’érosion. Cependant, 
la représentation de ces caractéristiques dépend d’un modèle à un autre selon les bases de 
données utilisées. Ainsi, le branchement de DEAD à SURFEX réclame un examen de 
compatibilité et des tests de sensibilité pour un éventuel réglage et ajustement. D’ailleurs, des 
études ont révélé qu’à méso-échelle le module DEAD qui était utilisé préalablement dans 
MesoNH montrait des carences notamment dans certaines zones comme la dépression de 
Bodélé. Dans ce contexte, nous proposons une révision du module DEAD, basée sur les 
paramétrisations physique de Marticorena et Bergametti (1995) et celle de Shao (1996) plus 
compatible avec les bases de données globales ECOCLIMAP et FAO utilisées par SURFEX. 
Cette étude est présentée sous la forme d'un article publié dans Geoscientific Model 
Development intitulé “Importance of the surface size distribution of erodible material: an 
improvement on the Dust Entrainment And Deposition (DEAD) Model”. Cet article 
détaille la paramétrisation utilisée dans SURFEX pour traiter les processus d’émissions de 
poussières désertiques. Cette paramétrisation est choisie après des tests de sensibilisation en 0 
dimension et un examen de compatibilité avec les bases de données utilisées dans SURFEX. 
Ensuite, La paramétrisation est validée sur le cas des 6-13 mars 2006. Cet article est le fruit 
d'une collaboration avec Laurent Gomes et Pierre Tulet (CNRM).  
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3.2 Importance of the surface size distribution of erodible material: an 
improvement on the Dust Entrainment And Deposition (DEAD) Model 
Dans cette partie, nous présentons les bases physiques du schéma des émissions de 
poussière DEAD, développé par Zender et al., (2003) et branché à SURFEX par Grini et al., 
(2005) et les modifications apportées à ce module. L’objectif de cette étude est d’intégrer une 
paramétrisation physique globale des émissions de poussières désertiques plus compatible 
avec les bases de donnée ECOCLIMAP et FAO utlisées dans le schéma de surface SURFEX, 
en prenant en compte la granulométrie et la texture des sols. Les révisions proposées au 
module DEAD sont basées sur la paramétrisations physique de Marticorena et Bergametti 
(1995) et celle de Shao (1996). Ces révisions sont choisies après un examen de compatibilité 
et des tests de sensibilité avec les bases de données SURFEX. 
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Abstract. This paper is based on dust aerosol cycle mod-
elling in the atmospheric model ALADIN (Aire Limite´e
Adaptation dynamique De´veloppement InterNational) cou-
pled with the EXternalised SURFace scheme SURFEX. Its
main goal is to create an appropriate mineral dust emission
parameterization compatible with the global database of land
surface parameters ECOCLIMAP, and the Food and Agri-
culture Organization (FAO) soil type database in SURFEX.
An improvement on the Dust Entrainment And Deposition
scheme (DEAD) is proposed in this paper by introducing
the geographical variation of surface soil size distribution,
the Marticorena and Bergametti (1995) formulation of hori-
zontal saltation flux and the Shao et al. (1996) formulation
of sandblasting efficiency α. To show the importance of
the modifications introduced in the DEAD, both sensitivity
and comparative studies are conducted in 0 dimensions (0-
D) and then in 3 dimensions (3-D) between the old DEAD
and the new DEAD. The results of the 0-D simulations in-
dicate that the revised DEAD scheme represents the dust
source emission better, particularly in the Bode´le´ depression,
and provides a reasonable friction threshold velocity. In 3-D
simulations, small differences are found between the DEAD
and the revised DEAD for the simulated Aerosol Optical
Depth (AOD) compared with the AErosol RObotic NET-
work (AERONET) photometer measurements available in
the African Monsoon Multidisciplinary Analyses (AMMA)
databases. For the surface concentration, a remarkable im-
provement is noted for the revised DEAD scheme.
1 Introduction
The impacts of mineral dust aerosols on climate and environ-
ment have increased substantially in recent decades, creating
a need to better understand and eventually predict the atmo-
spheric dust cycle, which is involved in direct radiative forc-
ing processes (Tegen et al., 1996), nutrient transport (Mar-
tin, 1990; Swap et al., 1992), land-use change (Nicholson et
al., 1998) and ecosystem health (Prospero, 1999; Shinn et
al., 2000). With this in mind, several numerical dust models
have been developed (Tegen and Fung, 1994; Nickovic and
Dobricic, 1996; Nickovic et al., 2001) and used for studying
dust emissions and transport. The first difficulty in evaluat-
ing the impacts of dust aerosols on climate and environment
is to correctly determine their atmospheric concentration. To
do this, it is necessary to rigorously represent emissions in
order to predict their distribution in time and space and their
intensity/frequency.
The mineral dust emissions from arid and semi-arid areas
are strongly influenced by soil and surface characteristics.
The soil and surface features control three major processes
of dust production: the erosion threshold wind velocity, the
wind shear-stress acting on the erodible surface, and the ca-
pability of the soil to release fine dust particles. Recently,
many dust emission schemes have been developed in order to
provide an explicit representation of the mineral dust emis-
sion processes and the influence of soil and surface features.
These models are frequently classified according to their
representation of mobilization. Two categories of models
Published by Copernicus Publications on behalf of the European Geosciences Union.
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Fig. 1. Sand/clay/silt triangle of texture composition according
USDA (1998).
are distinguished (Zender et al., 2003). The simpler class,
named bulk mobilization schemes, calculate mobilization
processes in terms of the third or fourth power of the wind
friction speed, and include those of Tegen and Fung (1994),
Mahowald et al. (1999), and Perlwitz et al. (2001). The
complex class uses complete microphysical specification of
the erodible environment to predict the saltation mass flux
and resulting sandblasted dust emissions (Marticorena and
Bergametti, 1995; Shao et al., 1996; Shao, 2001). These
schemes have given promising results at the regional scale
(Shao and Leslie, 1997; Marticorena et al., 1997). Unfor-
tunately, many inputs for these fully microphysical schemes
remain unknown. DEAD is an intermediate scheme in terms
of complexity, developed by Zender et al. (2003). The
DEAD1.1.15 version used in Zender et al. (2003a) and Zen-
der et al. (2003b) (http://dust.ess.uci.edu/dead/) was coupled
with the externalised surface scheme SURFEX (Noilhan and
Mahfouf, 1996) by Grini et al. (2006). This version assumes
that the soil texture is globally uniform and contains an abun-
dance of particles having a diameter of 75 µm, the optimal
size for saltation (Zender et al., 2003). The saltation flux cal-
culated for this type of particle is weighted by the fraction
of sand available in the soil (Grini et al., 2006). The transfer
function between the horizontal saltation flux and the verti-
cal mass flux (α) is calculated by the Marticorena and Berga-
metti (1995) relationships (hereinafter referred to asMaB95).
DEAD uses a uniform value of clay fraction (Mclay = 0.2) to
determine the sandblasting mass efficiency α (Zender et al.,
2003).
Nevertheless, some important processes able to influence
dust emission are ignored in the original version of DEAD:
geographic variation of the surface soil size distribution
(Marticorena et al., 1997) and size-dependent energy thresh-
Table 1. Soil texture classification following USDA (1998).
Soil texture Soil Texture
1 Sand 7 Silty clay loam
2 Loamy sand 8 Clay loam
3 Sandy loam 9 Sandy clay
4 Silt loam 10 Silty clay
5 Loam 11 Clay
6 Sandy clay loam 12 Silt
olds for particles released during sandblasting (Alfaro and
Gomes, 2001). This information can be supplied in the SUR-
FEX scheme using the ECOCLIMAP database (Masson et
al., 2003), which provides information on the erodible frac-
tion represented by the covers COVER004 and COVER005,
relating to bare and rock soil, and the FAO database, which
contains information on the sand and clay fractions, al-
lowing a classification of the soil textures (Masson et al.,
2003). In this paper, a modification of the dust emission
scheme (DEAD) is proposed and consists of introducing ge-
ographic variation of the surface soil size distribution, the
MaB95 relationship in the horizontal saltation flux, and Shao
et al.’s (1996) formulation of sandblasting efficiency. To
evaluate the performance of the modification introduced in
the DEAD scheme, two experiments were carried out in 0-D
and 3-D with the old and the new schemes. The 3-D ex-
periment was performed within the atmospheric model AL-
ADIN (Bubnova´ et al., 1995) coupled with SURFEX. This
experiment was run to simulate the 7–13 March 2006 west
African dust storm. The results are compared with the local
AOD and mass concentration measurements available from
the AMMA database.
The paper is organised as follows: Sect. 2 summarizes the
revised DEAD scheme which is introduced into SURFEX.
Section 3 describes the 0-D and 3-D sensitivity and com-
parative studies between the old and the new schemes, and
Sect. 4 presents concluding remarks with a summary of the
main results.
2 Update of the dust emission scheme coded in
SURFEX
The representation of dust emission processes is very impor-
tant in a dust model. It depends on wind conditions, sur-
face characteristics and soil type. The revised DEAD scheme
is based on parameterizations of soil aggregate saltation and
sandblasting processes. The main steps for this scheme are:
the calculation of the soil aggregate size distribution for each
model grid cell, the calculation of a threshold friction veloc-
ity leading to erosion and saltation processes, the calculation
of the horizontal saltating soil aggregate mass flux and, fi-
nally, the calculation of the vertical transportable dust parti-
cle mass fluxes generated by the saltating aggregates.
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Fig. 2. Percentage of clay (a) and sand (b) for northern Africa according to FAO databases.
 
Fig. 3. Soil texture map for northern Africa obtained by combining
the USDA sand/clay/silt textural triangle and proportions of clay
and sand provided by FAO databases.
2.1 Soil texture methodology
Soil texture is the result of physicochemical processes act-
ing on rocks and minerals that have decomposed in situ or
that have been deposited by wind, water or ice (after trans-
portation). It is influenced by external factors like climate,
topography, and living organisms. A knowledge of the soil
texture is necessary to determine the fine particle emission
potential of the soil and to check the soil water content. In or-
der to characterize the erodible fraction of different types of
soils, soil aggregate distributions are provided to the DEAD
scheme. These distributions use the USDA (United States
Department of Agriculture) textural classification (Table 1),
for which different types of soil are classified according to an
index referring to the classic sand/clay/silt triangle of texture
composition (Fig. 1) (Buckley, 2001). Sand particles range in
size from 0.05–2.0mm, silt ranges from 0.002–0.05mm, and
clay is made up of particles less than 0.002mm in diameter.
Gravel or rocks greater than 2mm in diameter are not con-
sidered when determining texture. The combined amounts
of clay and sand in the SURFEX scheme are provided by
the global FAO database at 10 km resolution (Masson et al.,
2003). The proportions of clay and sand are shown in Fig. 2a
and Fig. 2b, respectively, for northern Africa. The silt frac-
tion is the portion that completes the sand and clay so that
the sum of the three portions (clay, sand and silt) is equal to
1.
Once the percentages of sand, clay, and silt in the soil are
known, the textural class can be read from the textural tri-
angle. For example, a soil with 40% sand, 40% silt, and
20% clay would be classified as a loam. Thus, a map of soil
texture can be created (Fig. 3).
The analysis of Fig. 3 shows that northern Africa is dom-
inated by a medium texture represented by loamy and sandy
loam soil. These types of soil correspond to the Aridis-
ols and Entisols in the Global soil region map classification
(USDA/NRCS 1999). In second position, we find sand and
loamy sand soil; these soils correspond to shifting sands in
the USDA classification (USDA/NRCS 1999). Regions with
such soils are essentially composed of a continuous coarse
sand substratum, producing stable dunes made of coarse
sands (median diameter 700 µm) and active dunes made of
fine sands (median diameter 250 µm) (Callot et al., 2000).
Silt loam occupies the major part of Hoggar and the extreme
east of Egypt towards the Red Sea. Finally, clay and clay
loam occupies a very limited area in northern Africa espe-
cially near the Nile river and the south-eastern Sudan.
2.2 Soil aggregate distribution
A three-mode log-normal soil mass size distribution
MT
(
Dp
) is related with each texture class following
Zobler (1986):
dMT (Dp)
dln(Dp) =
n∑
j=1
MTj√2.pi.ln(σ Tj )
.exp
(
lnDp −lnDTmedj
)2
−2.ln2σ Tj
(1)
where j refers to the mode, T refers to the texture, MTj is
the mass fraction of particles for mode j , DTmedj is the mass
median diameter, and σ Tj is the geometric standard deviation.
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Table 2. The 12 basic USDA soil texture indices and corresponding soil aggregate size distribution parameters.
Mode 1 Mode 2 Mode 3
soil type % Dmed(µm) σ % Dmed(µm) σ % Dmed(µm) σ
Sand 90 1000 1.6 10 100 1.7 0 10 1.8
Loamy sand 60 690 1.6 30 100 1.7 10 10 1.8
Sandy loam 60 520 1.6 30 100 1.7 10 5 1.8
Silt loam 50 520 1.6 35 100 1.7 15 5 1.8
Loam 35 520 1.6 50 75 1.7 15 2.5 1.8
Sandy clay loam 30 210 1.7 50 75 1.7 20 2.5 1.8
Silt clay loam 30 210 1.7 50 50 1.7 20 2.5 1.8
Clay loam 20 125 1.7 50 50 1.7 30 1 1.8
Sandy clay 65 100 1.8 0 10 1.8 35 1 1.8
Silty clay 60 100 1.8 0 10 1.8 40 0.5 1.8
Clay 50 100 1.8 0 10 1.8 50 0.5 1.8
Silt 45 520 1.6 40 75 1.7 15 2.5 1.8
Table 2 shows the mass fraction of the mode jMTj , the
mass median diameterDTmedj, the standard deviation σ Tj , andthe soil texture composition used to characterize each textu-
ral class (Zakey et al., 2006).
Following MaB95, the surface covered by each soil par-
ticle, with diameter Dp, is assimilated to its basal surface.
Thus a size distribution of the basal surface can be computed
from the mass distribution, assuming spherical particles with
the same density ρp:
dST
(
Dp
)
= dM
T
(
Dp
)
2
3 .ρp.Dp
. (2)
The total basal surface Stotal is
Stotal =
∫
Dp
dST
(
Dp
)
dDp (3)
and the normalized continuous relative distribution of basal
surfaces dSTrel
(
Dp
) is
dSTrel
(
Dp
)
= dS
T
(
Dp
)
Stotal
. (4)
In our study, the process adopted to calculate the relative sur-
face area for each soil particle is based on a soil sample con-
taining 1000 particles with diameters in the range of 0.01
<Dp < 2000 µm. So, all soil particles that contribute to
saltation and sandblasting processes are considered.
In order to increase the computation efficiency of the
model and reduce the number of variables related to soil par-
ticles, the particles of our sample soil were divided into four
populations according to their size: (a) clay size Dp < 2 µm,
(b) small silt size 2 µm <Dp < 10 µm, (c) large silt size
10 µm<Dp < 60 µm, and (d) sand sizeDp > 60 µm. The av-
erage relative surface area of each population was calculated
according to the relative areas covered by the soil particles
in the four size domains considered. The average relative
surface area of each of the four populations dSrel (Dbin) is
shown in Fig. 4 superimposed with the cover “COVER004”
related to the fraction of erodible surface.
Thus, the potential dust source map obtained for the re-
vised DEAD version is represented by the total of the average
relative surface areas of the four populations (Fig. 5).
2.3 Dust mobilization
The physical basis of the revised DEAD scheme is globally
the MaB95 scheme, where dust is calculated as a function
of saltation and sandblasting. Fine soil particles are not di-
rectly mobilized by wind but they are injected into the at-
mosphere during sandblasting caused by saltation bombard-
ment. According to Zender et al. (2003), the optimal size for
saltation is D0 =75 µm. Thus, dust mobilization starts when
the friction velocity u∗ exceeds a threshold value named the
threshold friction velocityu∗t . This threshold friction veloc-
ity was parameterized as in MaB95 and was obtained for a
particle D0 of about 75 µm in diameter. Following MaB95,
we assume that all soils in the erodible region contain parti-
cles of size D0. The threshold friction velocity depends on
drag partitioning (MaB95) and soil moisture (Fe´can et al.,
1999).
The drag partition ratio fd is calculated (MaB95) as:
fd =

1 −

 ln
(
Z0/
Z0s
)
ln
{
0.35
[(0.1/
Z0s
)0.8]}




−1
(5)
where Z0(cm) and Z0s(cm) are the roughness length for mo-
mentum and the smooth roughness length, respectively.
The smooth roughness length Z0s is estimated following
MaB95:
Z0s =Dmed/30 (6)
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Fig. 4. The average relative surface area for each population of soil particles with diameter a) Dp < 2 µm, b) 2 µm<Dp < 10 µm, c) 10 µm
<Dp < 60 µm, and d) Dp >60 µm.
 
Fig. 5. Total average relative surface for the four populations of
particles over northern Africa.
where Dmed is the median diameter of the coarsest mode for
the twelve soil textures given in Table 2.
The roughness lengths used by the Interaction Soil Bio-
sphere Atmosphere (ISBA) (Noilhan and Planton, 1989)
scheme are derived from the ECOCLIMAP data bases. The
value of Z0 associated with bare soil (COVER004) is 13mm
(Masson et al., 2003). This value is used to quantify the mo-
mentum exchanges. However, this value is very large. It con-
siderably influences the drag partition factor (fd) and gives
a very high threshold friction velocity, which penalizes dust
emissions. For that reason, DEAD adopts a uniform value
Z0 = 100 µm and Z0s = 33.3 µm. In our case, the smooth
roughness length is derived from the relation of MaB95 and
varies according to the soil texture, from 33.3 µm for sand to
3 µm for clay soils. The difference between Z0s derived by
MaB95 and Z0 used in DEAD is significant. This gives high
fd factor. To keep the same value for fd in the original and
new versions of DEAD, a roughness length Z0 = 30 µm was
chosen for the revised version of DEAD, which is appropri-
ate for the Z0s used.
Soil moisture generates a capillary force which is allowed
to suppress dust deflation when the soil gravimetric water
content (w) exceeds a threshold soil moisture (w′). This
threshold is defined in the revised DEAD scheme by the fol-
lowing relationship:
w′ = b(0.17Mclay+ 0.0014M2clay) and 0.053<w′ < 0.15.
(7)
It was established, empirically, that setting b = 3 in Eq. (7)
provided a better fit to w predicted by the ISBA scheme and
resulted in a reasonable value of the erosion threshold veloc-
ity compared with that obtained by Fe´can et al. (1999).
The factor accounting for the effect of soil moisture con-
tent on the threshold friction velocity fw was calculated us-
ing the following relationship (Fe´can et al., 1999):
fw =
{1 f or w ≤ w′√1 + 1.21[w − w′]0.68 for w >w′ (8)
w and w′ having units of kg/kg.
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Table 3. Log-normal parameters of the AMMA size distribution used in DEAD coupled with SURFEX.
Dust mode Mode 1 Mode 2 Mode 3
Number fraction (%)
Mass fraction (%)
Geometric standard deviation
Number median diameter (µm)
Mass median diameter (µm)
97.52
0.08
1.75
0.078
0.20
1.95
0.92
1.76
0.64
1.67
0.52
99
1.70
5.0
11.6
The Owen effect was calculated using the following rela-
tionship (Zender et al., 2003):
u∗s = u∗ + 0.003 (U10 − U10,t)2 (9)
where u∗s is the friction velocity corrected for the Owen ef-
fect. U10 and U10,t are the wind speed and the threshold
wind speed, respectively at 10m.
The total horizontal saltating mass flux G was calculated
following MaB95:
G= a.E.c.ρ
g
.u3∗
(
1 + u∗t
u∗
)(
1− u
2
∗t
u2∗
) ∫
Dbin
dSrel (Dbin)dDbin (10)
whereE is the fraction of the erodible surface represented by
the COVER004, a is the global mass flux tuning factor deter-
mined a posteriori through the model experiments, c = 2.61,
g is the gravitational constant, ρ is the atmospheric density
and dSrel(Dbin) is the average relative surface area for each
of the four populations shown in Fig. 4.
In the original DEAD version, the horizontal saltating
mass flux G is converted to a vertical dust mass flux F with
a sandblasting mass efficiency α which is parameterized fol-
lowing MaB95. This efficiency depends on the clay frac-
tion in the parent soil and is restricted to Mclay < 20%. At
the local scale, this parameterization yields reasonable re-
sults (Marticorena et al., 1997) but, at the global scale, it
proves to be overly sensitive to Mclay. For this reason, Zen-
der et al. (2003) assign a constant value to the clay fraction
(Mclay = 20%). However, this assumption provides a uni-
form value of α over all dust source emissions and makes
the spatial variation of this efficiency less representative. In
order to avoid this flaw in the revised DEAD, the Shao et
al. (1996) sandblasting efficiency relationship is adopted:
α = F
G
= 23 ×
ρp
ρ
× βγg[u∗t (Dd)]2 (11)
γ = 2.5
 
Fig. 6. Normalized volume size distribution of emitted dust aerosol
given by AMMA distribution (blue line) and Kok theory (red line).
and
β =
[
0.125× 10−4ln(Ds)+ 0.328× 10−4
]
exp(−140.7.Dd + 0.37) (12)
where Dd and Ds are in mm and β >0.
Ds is the average diameter of the dust particles in saltation
(∼75 µm), and Dd is the average diameter of the suspended
dust particles (∼6.7 µm).
2.4 Size distribution of transportable dust particles
In the original DEAD, the emitted dust flux distribution is
parameterized according to Alfaro and Gomes’ (2001) sand-
blasting theory (Grini and Zender, 2004). This theory al-
lows emitted dust fluxes to be distributed into three modes,
according to the friction velocity. The measurements taken
during the AMMA Special Observation Period (SOP) of
June 2006 (Crumeyrolle et al., 2011) confirm the existence
of a mode of particles centered around 0.64 µm but indi-
cate that almost 99% of the number concentration is in-
cluded in other particle modes finer than that centered around
0.64 µm. Therefore, based on the AMMA measurement and
the Alfaro and Gomes (2001) sandblasting theory, Crumey-
rolle et al. (2011) proposed a new tri-modal size distribution
(AMMA) for the emitted dust fluxes in the DEAD, coupled
to SURFEX. The parameters related to the AMMA distribu-
tion are given in Table 3.
On the basis of many published measurements of size-
distributed dust flux, Kok (2011) argued that the size
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Fig. 7. Evolution of the surface dust fluxes (in µgm−2 s−1) depending on the friction velocity (m s−1) over: (a) Clay soil (b) loam soil,
(c) sandy loam soil, (d) loamy sand soil, and (e) sand soil.
distribution of mineral dust emissions was independent of
the wind speed and found little sensitivity of the emitted dust
size distribution to soil textures. Furthermore, Kok (2011)
proposed a theoretical emitted dust distribution depending on
one median diameter (Ds =3.4 µm) and geometric standard
deviation (σ s =3.0). The difference between Kok’s distribu-
tion and the AMMA distribution (Fig. 6) is very noticeable
and it is clear that Kok’s distribution is coarser and neglects
the fine mode, which is confirmed by the AMMA observa-
tions. This is related to the fact that this theory is based on
measurements taken near the surface. However, the AMMA
distribution is based on aircraft measurements taken at an al-
titude of around 700m above mean sea level between Ni-
amey (Niger) and Cotonou (Benin). These regions are far
from dust sources and fine dust particles are more dominant
there because they have a small sedimentation velocity and
a long atmospheric residence time. This fine mode is very
important and the dust particles act as ice nuclei. So, the
AMMA distribution is adopted for the revised DEAD version
in order to represent the transportable dust particles well in
the west of Africa.
Dry deposition and sedimentation of dust aerosols are
driven by Brownian diffusivity and by gravitational velocity
(see Tulet et al., 2005 and Grini et al., 2006 for details).
3 Sensitivity study: comparison between the revised
DEAD version and the old scheme
In this section, a sensitivity study is conducted in order to
show the performance and importance of the modifications
introduced in the DEAD scheme. This part of the study con-
tains two experiments: the first in 0-D and the second in 3-D,
in which the situations of 7 March 2006 are simulated.
3.1 0-D simulation configurations
0-D simulations of the variation of surface dust fluxes de-
pending on the friction velocity over a specific point were
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conducted with the four different configurations of surface
fluxes (EXP1, EXP2, EXP3 and EXP4) defined in Table 4.
The main objective of using the four configurations was to
quantify the different processes over soil types, in particu-
lar the vertical dust flux and the threshold friction velocity.
Figure 7 shows the variation of the vertical dust fluxes de-
pending on the friction velocity for the four configurations
tested over clay soil (Fig. 7a), loamy soil (Fig. 7b), sandy
loam soil (Fig. 7c), loamy sand soil (Fig. 7d), and sand soil
(Fig. 7e). The goal of the EXP1 configuration was to show
the influence of the Fe´can (1999) formulation on the thresh-
old friction velocity and to highlight the adapted Fe´can for-
mulation (Eq. 7) used in the revised DEAD scheme. The
EXP2 configuration showed the consequences of the MaB95
formulation in the calculation of the sandblasting efficiency
α when the variation of clay fraction in the soil from 0 to
20% was taken into account. The EXP3 configuration was
the current version of DEAD used in SURFEX. Finally, the
EXP4 configuration was the revised version of DEAD pro-
posed in this paper. For all configurations, the same forcing
soil wetness field given by the ISBA scheme was used.
3.1.1 Clay soil
Clay soil occupies a very limited area of the North African
Sahara desert, particularly at latitude 33◦ North, between
the Algerian and Tunisian border, and in extreme south-
eastern Sudan, between 12◦ and 15◦ latitude north. This soil
contains over 40% clay. This substance acts as cement in
the soil and fortifies the cohesion force. Over this type of
soil, the threshold friction velocity obtained by the EXP2,
EXP3 and EXP4 configurations was 0.5ms−1, but that ob-
tained by EXP1 was higher: 0.6 ms−1 (Table 5). Concern-
ing surface fluxes (Fig. 7a), EXP1, EXP2, and EXP3 showed
the same sandblasting efficiency α and convergence in the
curves, depending on the friction velocity. In contrast, EXP4
provided a very weak surface flux which did not exceed 1
µgm−2.s−1. This underestimation was caused by the very
low value of the total average relative area of the four pop-
ulations (Fig. 5), which did not exceed 0.05 over this soil.
In conclusion, EXP1, EXP2, and EXP3 showed that the po-
tential dust sources of clay soil were relatively weak, while
EXP4 excluded it from the potential dust sources. It is true
that the sandblasting efficiency is dependent on fine particles
contained in the soil but is also controlled by large particles.
Indeed, it is these particles that allow the release of fine parti-
cles when they are activated by saltation. However, clay soil
has very few large particles and does not favour the salta-
tion motion. It is thus reasonable that a low surface dust flux
should be obtained over this soil.
3.1.2 Loamy soils
Loamy soil is the dominant type of soil in the Sahara desert.
Over this soil, EXP2, EXP3, and EXP4 started the dust emis-
sion at a friction velocity around 0.45 ms−1, but the EXP1
started at a friction velocity around 0.55 ms−1 (Table 5).
Concerning the surface fluxes (Fig. 7b), for a wind fric-
tion velocity of less than 0.8ms−1, the evolution was nearly
the same for the four representations. Beyond this velocity,
the surface dust fluxes obtained with EXP1 and EXP3 were
greater than those calculated with EXP2 and EXP4. In con-
clusion, the four representations found that loamy soil was a
relatively moderate dust emission source.
3.1.3 Sandy loam soils
Sandy loam soil occupies the major part of northern Sudan
and southern Egypt and Libya, a local part of the Bode´le´ de-
pression, southern Niger and northern Mali and Mauritania.
For these soils, the threshold friction velocity obtained by
EXP2, EXP3, and EXP4 was around 0.42 ms−1, but EXP1
started dust emission at a friction velocity around 0.5 ms−1
(Table 5). Concerning surface fluxes (Fig. 7c), EXP1, EXP3
and EXP4 provided similar surface dust fluxes. In contrast,
EXP2 provided very weak surface dust fluxes. In conclusion,
EXP1, EXP3, and EXP4 showed that sandy loam soil was a
moderate dust emission source but EXP2 excluded it from
potential dust sources. It can be seen that the sandblasting
efficiency was calculated in EXP2 by MaB95 for a varied
clay fraction. For this type of soil, the percentage of clay is
around 12%, so the sandblasting efficiency ratio between this
type of soil and that of soil with 20% of clay is around 10,
explaining the low value of this efficiency when the variation
of the amount of clay in the ground was taken into account.
3.1.4 Loamy sand soils
These soils occupy a large part of the Bode´le´ depression, a
part of the Algerian and Nigerian border, and a limited area in
the Mauritanian and Algerian desert. Over loamy sand soil,
EXP3 and EXP4 started dust erosion at around 0.37 ms−1,
whereas EXP1 started mobilization at around 0.48 ms−1 (Ta-
ble 5). As for surface fluxes (Fig. 7d), EXP1 and EXP3
showed a large evolution of dust surface fluxes, whereas
EXP4 presented a very large evolution of dust surface fluxes.
On the other hand, as before with sandy loam soils, EXP2
did not create significant dust surface fluxes. However, these
soils are considered as the largest dust emission source in
north Africa. Therefore, they are very well represented by
the EXP4 configuration.
3.1.5 Sand soils
These soils cover a large part of Mauritania and Niger, the
eastern and western Great Erg of Algeria and a localized part
of Egypt, Libya, and Sudan. Over sand soil, EXP3 and EXP4
started the dust mobilization at around 0.28 ms−1, but EXP1
began mobilization at a friction velocity around 0.43 ms−1
(Table 5). As for surface fluxes (Fig. 7e), EXP1 and EXP3
provided very strong dust flux values and indicated that this
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Table 4. Definition of the four configurations tested for five types of soils.
Compared elements EXP1 EXP2 EXP3 EXP4
Geographic size Uniform Uniform Uniform USDA
distribution texture texture texture textures
Moisture effect Fe´can (1999) Fe´can (1999) Fe´can (1999) Fe´can (1999)
with w′ given with w′ given with w′ given
by Eq. (7) by Eq. (7) by Eq. (7)
Drag partition effect MaB95 with MaB95 with MaB95 with MaB95 with
Z0=100 µm Z0=100 µm Z0=100 µm Z0=30 µm
Z0s=33.3 µm Z0s=33.3 µm Z0s=33.3 µm Z0s=Dmed/30 µm
Saltation fluxes White (1979) White (1979) White (1979) MaB95
Sandblasting efficiency MaB95 with Mclay=20% MaB95 with Mclay=20% MaB95 with Mclay=20% Shao et al. (1996)
α=F/G 0<Mclay<20%
Dust source intensity Msand Msand Msand Relative surface dSrel
(Dbin) for each
of the four populations
 
Fig. 8. Threshold friction velocity in ms−1 calculated by MaB95, incorporating the soil moisture effect in accordance with: (a) Fe´can at
al. (1999) and (b) adapted Fe´can formulation (Eq. 7).
Table 5. Threshold friction velocity (u∗t ) in m.s−1 obtained with
EXP1, EXP2, EXP3, and EXP4 configurations over clay soil, loamy
soil, sandy loam soil, loamy sand soil, and sand soil.
Soil type EXP1 EXP2 EXP3 EXP4
Clay soil
Loamy soil
Sandy loam soil
Loamy sand soil
Sand soil
0.6
0.55
0.5
0.48
0.43
0.5
0.45
0.42
0.37
0.28
0.5
0.45
0.42
0.37
0.28
0.5
0.45
0.42
0.37
0.28
soil is the most important dust emission source. However,
these soils have few fine particles and their aggregate is very
coarse. In theory, these soils should provide low dust fluxes,
in contrast with EXP1 and EXP3. On the other hand, EXP4
provided reasonable fluxes and classified this soil after loamy
sand and sandy loam in terms of source intensity.
3.1.6 Preliminary conclusions
Through this experiment, we can conclude that the
Fe´can (1999) formulation provides very low threshold soil
moisture. So this threshold is often exceeded by soil moisture
calculated by the ISBA scheme. Consequently, a correction
of the threshold friction velocity is applied. This explains
the high value of the threshold friction velocity obtained by
EXP1 configuration over all soils (Fig. 8a).
The sandblasting efficiency (Fig. 9a) calculated by the
MaB95 formulation for a variable fraction of clay provides
very low fluxes over sandy loam, loamy sand, and sandy soils
which is clarified in EXP2. These soil types cover the north-
ern part of Sudan, the southern part of Egypt, the Bode´le´
depression, a large part of Mauritania, Mali and Niger, and
finally, the eastern and western Great Erg of Algeria. These
zones are classified as potential dust source areas in some re-
search (Laurent et al., 2008) but they are ignored in the EXP2
configuration.
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Fig. 9. Sandblasting mass efficiency (α) in m−1 calculated by: (a)MaB95 with 0%< clay<20% and (b) Shao et al. (1996).
 
Fig. 10. Mean sea level pressure (hPa) and wind speed at 10m (a) and geopotential (in metres) and wind speed at 850 hPa (b), on
8 March 2006 at 12:00 UTC.
EXP3 and EXP4 give a reasonable threshold friction ve-
locity (Fig. 9b). The minimum value was obtained for sandy
soil (0.28 ms−1). This value is in agreement with that ob-
tained by Marticorena et al. (1997) over this soil (7 to 8ms−1
at 10m). This fact explains the efficiency of the adapted
Fe´can (1999) formulation presented in Eq. (7). For sur-
face fluxes, EXP3 presents uniform sandblasting efficiency
for all soil types. Therefore, the only parameter which dif-
ferentiated the potential dust sources was the sand fraction
(Fig. 2b). This configuration classified sandy soil first in
terms of source intensity, loamy sand soil second, and sandy
loam soil as third. However, it was noted that sandy soil
was made up of coarse sand and had few fine particles. The
value of sandblasting efficiency, α, assigned by Marticorena
et al. (1997) for similar types of soil is very low (1.0 ×10−7
cm−1). On the other hand, EXP4 represents the potential
dust source by the total average relative surface area (Fig. 5)
and classifies loamy sand and sandy loam as more important
dust sources. These soils contain a high percentage of large
particles supporting the movement by saltation and, at the
same time, a sufficient percentage of fine particles to ensure
vertical release. Thus they are very well represented by the
EXP4 configuration.
 
Fig. 11. MSG-SEVIRI satellite image over West Africa for
8 March 2006 at 12:00 UTC. Pink color represents dust, black:
cirrus, red: high-level cloud, brown: mid-level cloud, and white:
desert surface.
3.2 3-D Simulation: 7–13 March case study
The 7–13 March dust storm was a synoptic event affecting
most regions of northern Africa. The wind speeds during
this event exceeded the erosion thresholds in most of the Sa-
hara. Thus it was a favourable situation for identifying and
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Fig. 12. Daily mean AOD (at 550 nm) from MODIS/AQUA satellite images (a, c and e) and simulated by ALADIN (b, d and f) for 8 March
(top), 10 (middle) and 12 (bottom), 2006.
locating the essential dust emission areas over north Africa.
This event has been well described by Slingo et al. (2006)
and Marticorena et al. (2010) and further analysed by Tulet
et al. (2008), Mallet et al. (2009), and Kocha et al. (2011).
As described in Slingo et al. (2006), it was initiated by a
cold front in the lee of the Atlas mountains, which progressed
southward and westward, producing dust emission along its
path. In this section, we simulate this event by using the
previous configurations defined in Table 4 in order to illus-
trate the behaviour of each representation in three dimen-
sions. EXP1 and EXP2 were fused into one configuration,
THR, known as the theoretical version, where we used the
Fe´can (1999) formulation to estimate the soil moisture ef-
fect and the MaB95 formulation to calculate the sandblasting
efficiencyα. EXP3 and EXP4 were as represented in Table 4.
The results were combined with available data from AMMA.
3.2.1 Model configuration and dust transport
The spectral hydrostatic atmospheric model ALADIN was
used in this study. This model was developed with in-
ternational cooperation led by Me´te´o France, and is used
operationally for weather prediction. It is a fully three-
dimensional, baroclinic system of primitive equations us-
ing a two-time-level semi-Lagrangian semi-implicit numeri-
cal integration scheme and a digital filter initialization (Huth
et al., 2003). The physical parameterization package com-
prises: gravity wave drag parameterization, semi-Lagrangian
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Fig. 13. Evolution of the AOD (at 550 nm) simulated by ALADIN with three dust emission schemes: THR (red line), EXP3 (green line)
and EXP4 (black line), between 1 and 15 March 2006, over (a) Banizoumbou, (b) Soroa, (c)Mbour, (d) Capo Verde, (e) Djougou, (f) Ilorin,
(g) Cairo, and (h) Tamanrasset, compared with AERONET photometer observations AOD 440 (level 2).
horizontal diffusion (SLDH) computed in spectral space,
vertical diffusion and planetary boundary layer parameteri-
zation, sub-grid scale deep convection and convective pre-
cipitations, the RRTM scheme (Rapid Radiative Transfer
Model) for longwave radiation (Mlawer et al., 1997), and
Fouquart Morcrette code for shortwave radiation with six
spectral bands. The simple large-scale cloudiness and pre-
cipitation scheme was developed by Lopez (2002). For a
complete scientific description, readers are referred to Bub-
nova´ et al. (1995), Radno´ti (1995), Hora´nyi et al. (1996), Ge-
leyn (1998), and Va´o`a (1998).
Surface processes are calculated by SURFEX and include:
the ISBA scheme (Noilhan and Planton, 1989), sea (ECUME
fluxes), Town Energy Balance (TEB) (Masson, 2000), and
lakes.
Dust aerosols are transported using the log-normal aerosol
dynamic model ORILAM (Tulet et al., 2005).
The vertical diffusion of dust aerosols is calculated in AL-
ADIN, as are temperature and moisture diffusion (Gibelin,
2004). Thus, the exchange coefficient used for temperature
and moisture is also applied for dust aerosols.
The wet removal of dust aerosols is calculated using the
SCAVenging submodel (Tost et al., 2006) developed for the
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Fig. 14. NOAA Hysplit Model, backward trajectories at the 500m level (red line), 1000mlevel (blue line) and 3000m level (green line)
ending at: (a) 00:00 UTC, 9 March 2006, over Mbour and (b) 00:00 UTC, 10 March 2006, over Djougou.
Mesoscale Non-Hydrostatic atmospheric model (MesoNH).
For details of this formulation, refer to Tulet et al. (2010),
Tost et al. (2006), and Berthet et al. (2010).
The horizontal resolution of the ALADIN model version
used in this study is 24 km centered over north Africa with
60 vertical levels; from the surface to 67 km. ALADIN is
forced by the atmospheric global model ARPEGE, which
provides initial and lateral boundary conditions. In order to
minimise spin up and establish reliable dust concentration
conditions, the simulation was started from 1 March 2006
with a 48 h forecast with simulated dust concentration from
a previous forecast used to initialize the dust concentration
for the next model run. The time interval between the previ-
ous and next model runs was 48 h.
3.2.2 Synoptic situation
The 2006, 7–13 March west African dust event was gener-
ated by a strong pressure gradient over western Africa be-
tween 7 and 9 March (Fig. 10). The 850 hPa geopotential
field from 8 March at 12:00 UTC, forecasted by ALADIN
(Fig. 10b), shows high pressure over Mauritania and low
pressure over Libya. This strong geopotential gradient gen-
erated an intense Harmattan surface flux over northern Niger
and Chad (15ms−1), northern Mali (12ms−1), and Mau-
ritania (12ms−1) (Fig. 10a). During the 7–13 March pe-
riod, these strong surface winds led to an intense dust storm,
which could be readily observed on the MSG-SEVIRI satel-
lite images (Schmetz et al., 2006; Slingo et al., 2006) on
8 March at 12:00 UTC (Fig. 11). A high dust plume was
observed, spreading from the desert regions of Mali, Niger,
and Chad to the south-western part of the domain. The
evolution of the AOD (at 550 nm) was observed by the
AQUA-MODIS satellite (Fig. 12a, c and e). These data
were obtained from the MODIS online visualization and
Analysis System (MOVAS) tool, developed at NASA (http:
//disc.sci.gsfc.nasa.gov/giovanni#maincontent). On 8 March
(Fig. 12a), dust plumes did not reach the Gulf of Guinea and
were still located north of Benin and in the center of Nige-
ria. On 10 March, it is interesting to note that the AQUA-
MODIS satellite also retrieved three AOD maxima exceed-
ing 3 in the same location around Nigeria (Fig. 12c). On
12 March, AQUA-MODIS observed large AOD over Benin,
Nigeria, and Cameroon exceeding 3 in the coastal regions
(Fig. 12e).
The evolution of the AOD (at 550 nm) for Sahelian dust
simulated by ALADIN (Fig. 12b, d and f) showed a strong
band of large AOD appearing from Chad to Senegal on
8 March. Various AOD were simulated in Chad (3), the
southern part of Niger, northern Nigeria (3.4), and Sene-
gal (3) (Fig. 12b) in agreement with AQUA-MODIS obser-
vations. On the other hand, a delay in the initiation of the
dust event at Capo Verde, Djougou, and Ilorin is found. On
10 March (Fig. 12d), the dust plume spread to the south,
reaching the Gulf of Guinea. In particular, three maxima
of AOD were simulated: the first maximum, around 3, was
simulated above Nigeria (from Benin to southern Chad and
Cameroon), the second and the third maxima were around
2.6 and were simulated, respectively, over Mali and western
Senegal toward the Atlantic Ocean. On 12March, the intense
dust plume continued its extension to the south over the Gulf
of Guinea and the Atlantic Ocean but decreased in intensity
over the whole domain (Fig. 12f). It is interesting to note that
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the coupled system ALADIN-SURFEX predicted the domi-
nant features of this event well, especially the pronounced
dust emission over much of the Sahara, the spatial and time
evolution of the dust storm and, finally, the southern transport
towards the Gulf of Guinea.
3.2.3 Temporal evolution of AOD between 1
and 15 March 2006
The simulated AOD between 1 and 15 March 2006 were
compared with in situ AERONET photometer measurements
taken at: Banizoumbou (Niger) and DMN Meine Soroa
(Niger), to check the dust emission source, Mbour (Sene-
gal) and Capo Verde, to check the western transport towards
the Atlantic Ocean, Djougou (Benin) and Ilorin (Nigeria), to
check the southern transport towards the Gulf of Guinea, and
finally, Cairo (Egypt) and Tamanrasset (Algeria) to provide
supplementary data. The results are illustrated in Fig. 13,
where the observed AODs are represented by blue dots,
THR, EXP3, and EXP4 are represented by a red, a green,
and a black line, respectively.
Banizoumbou and Soroa mark the southern border of dust
source in north Africa, with a sandy loam soil type. During
the dust storm event, these two regions were simultaneously
fed by the local dust source and the Harmattan dust flux.
Over these two stations, investigation of the AOD observa-
tions showed that the dust storm event started on 7 March
and ended on 11 March (Fig. 13a and b). The maximum
AOD was observed on 8 March, reaching 4.2 over Bani-
zoumbou. That observed over Soroa was on 9 March and
reached 4.3. After 11 March, AOD decreased and became
less than 1. Concerning simulated AOD, EXP3, and EXP4
started dust ascension in agreement with the observations
over Soroa but, over Banizoumbou, a difference in inten-
sity was notable. On 9 and 10 March, the AOD simulated
over Banizoumbou with EXP3 reached 3.5 but the observa-
tions did not exceed 2.8. EXP4 predicted AOD in agreement
with observations on 9 March (2.8) but, on 10 March, the
predicted value of AOD was slightly over the estimate (2.6).
On the other hand, the AOD simulated by THR was largely
underestimated and did not exceed 1 during the dust storm
event.
Mbour and Capo Verde were affected by the dust aerosols
transported toward western Africa and the Atlantic Ocean.
Over these two stations, the maximum observed AOD was
seen on 9 March and exceeded 2.5 (Fig. 13c and Fig. 13d).
However, EXP3 predicted a peak of AOD exceeding 5 over
Mbour on 9 March but that predicted by EXP4 at the same
time was in agreement with the observations. To understand
this anomaly and its origin, the trajectory of the air mass was
reproduced with the NOAA Hysplit model at the 500m level
(red line), 1000m level (blue line), and 3000m level (green
line) (Fig. 14a). This figure shows the trajectory of the air
mass overflowing Mauritania and Mali. These regions are
covered with sandy soil and considered by EXP3 as an im-
portant dust emission source but as only a moderate source
by EXP4. For THR, it is noted that simulated AOD was un-
derestimated during the dust storm event.
Djougou and Ilorin were affected by the northern flux that
transported dust aerosols toward the Gulf of Guinea. The
recorded AOD shows that the dust plume reached Djougou
on 8 March (Fig. 13e), where AOD was greater than 1, but
Ilorin was affected on 10 March (Fig. 13f). The NOAA Hys-
plit model trajectory (Fig. 14b) shows that the trajectories
of the air masses at the surface and at mean plume altitude,
which arrived over Djougou on 10 March, came from the At-
lantic Ocean and the Gulf of Guinea (red and blue lines) and
were thus saturated by salt aerosols. However, these aerosols
were weakly diffused and influenced the AOD less. On the
other hand, at a higher altitude (green line), the trajectory
came from the north-east, sweeping through the center of
Niger, and northern Nigeria, which was already affected by
the dust storm between 8 and 10 March. During this pe-
riod, ALADIN simulated this transport with a delay and un-
derestimated the AOD. Between 11 and 14 March, the ob-
served AOD over Djougou exceeded 2 and then decreased
after 14 March. These AOD were very well predicted by
EXP3 and EXP4 except on 13 March, where EXP3 overesti-
mated the AOD. Over Ilorin, strong AODwere observed dur-
ing these days, with a maximum exceeding 4 on 11 March.
These AODwere underestimated by the EXP3 representation
as in the study by Tulet et al. (2008) but the EXP4 forecast
reached 4 on 11 March.
Over Cairo (Fig. 13g), there were two episodes for the dust
event. The first, was from 7 March to 9 March, during which
the observed AOD attained a value of 1.7 on 8 March. The
second episode was observed on 13 March. These episodes
were very well simulated by the EXP3 and EXP4 representa-
tions, but they were not taken into account by the THR con-
figuration. Over Tamanrasset (Fig. 13h), the simulated AODs
were small and were in agreement with the observations.
To summarize, dust storm events were well simulated over
Africa by EXP3 and EXP4. In terms of intensity, EXP4
reproduced the AOD values better than EXP3, especially
over Mbour, Djougou, and Ilorin, but over Soroa, Cairo, and
Tamanrasset they converged. In terms of extension and trans-
port, both configurations showed a delay in the transport of
dust aerosols for stations far from the dust sources, in particu-
lar Capo Verde for the western transport and Djougou for the
southern transport. It is interesting to note that the three pa-
rameterizations missed the beginning of the dust event over
Banizoumbou, and also that the AOD was poorly simulated
by THR over all stations during the dust storm event.
3.2.4 Temporal evolution of dust surface concentration
between 1 and 15 March 2006
The evolution of dust surface concentration over Banizoum-
bou and Mbour between 1 and 15 March simulated by AL-
ADIN with the above three dust emission configurations
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Fig. 15. Evolution of the dust surface concentration in (µgm−3) simulated by ALADIN, with three dust emission configurations: THR (red
line), EXP3 (green line) and EXP4 (black line), between 1 and 15 March 2006, over (a) Banizoumbou and (b) Mbour, compared with the
observations.
 
Fig. 16. 48-h accumulated dust fluxes (in gm−2) simulated by ALADIN with EXP3 (a) and (c) and EXP4 (b) and (d) for 7–9 March ,
9–11 2006 and at 00:00 UTC.
were compared with the observations. The results are shown
in Fig. 15.
Over Banizoumbou (Fig. 15a), the dust surface concentra-
tions observed were high during the dust storm event, with
a maximum reaching 4500 µgm−3 on 9 March. 7 March
marked the beginning of this episode with one observation
of 2500 µgm−3, but the concentrations simulated by EXP3
and EXP4 were under 1000 µgm−3. The second peak was
observed on 8 March and reached 3500 µgm−3, which was
well simulated by EXP3, but EXP4 underestimated this peak.
The third peak, i.e. the maximum (4500 µgm−3), was seen
on 9 March. This peak was very well simulated by EXP4,
whereas it was overestimated by EXP3. During this episode,
THR seriously underestimated the dust concentration. After
10 March, EXP3 largely overestimated the concentration and
EXP4 was in agreement with the observations.
Over Mbour (Fig. 15b), during the dust storm event, the
THR configuration underestimated the surface concentration.
8 March marked the beginning of the episode over Mbour,
where a peak around 1500 µgm−3 was observed. EXP4
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predicted a peak around 2500 µgm−3 and EXP3 predicted
a very high peak of around 5000 µgm−3. The second peak
around 2500 µgm−3 was observed on 9 March and was very
well predicted by EXP4 but was overestimated by EXP3. Af-
ter 10 March, EXP4 was in good agreement with the obser-
vations but EXP3 overestimated the surface concentration.
3.2.5 Surface dust flux
In this section, 48 h of accumulated dust flux simulated by
EXP3 (Fig. 16a and c) and EXP4 (Fig. 16b and d) for 7–
9 March and 9–11 March 2006, at 00:00 UTC are compared.
The lack of surface dust flux observations led to the consider-
ation of only the difference between these two configurations
in terms of spatial distribution and intensity in this compar-
ison study. First, in terms of distribution, we observe that
the region of dust emission provided by EXP3 is larger than
that given by EXP4, especially on 7–9 March where EXP3
shows a continuous spatial field of dust flux over Libya,
western Egypt, northern Niger, Mali, and Mauritania, while
that found by EXP4 is scattered. In terms of intensity, the
high values of the accumulated dust flux obtained by EXP3
and EXP4 are predicted over the dust source emission re-
gion represented previously. Between 7 and 9 March, EXP3
predicted 3 important cores of dust flux (30–36 gm−2), all
located over sandy soil, in north-eastern Libya and north-
eastern and central Niger, but EXP4 predicted one small core
located in north-eastern Niger. On 9–11 March, EXP3 pre-
dicted one intense core of dust flux located in the Bode´le´
depression (30–36 gm−2) but that provided by EXP4 was
very intense (40–45 gm−2). Studies based on simulations
(Laurent et al., 2008; Tegen, 2002) and satellite observations
(Brooks and Legrand, 2000; Prospero et al., 2002) show that
the Bode´le´ region is a very intense dust source. This adds
credibility to the results relating to the intense dust flux emis-
sion over this region simulated by EXP4.
4 Conclusions
This work provides a contribution to the development of the
ALADIN model by introducing atmospheric dust aerosol as
a prognostic tracer. The production and emission phases are
simulated in the ISBA scheme integrated in SURFEX. To im-
prove the dust emission in SURFEX, the DEAD scheme was
revised. The choice of the relations and parameterizations
used in this version were examined for compatibility with the
soil and surface databases used in SURFEX. The compara-
tive study conducted in 0-D showed that the Fe´can formu-
lation provided low threshold moisture and generated a high
erosion threshold over all soils. The MaB95 formulation pro-
vided weak sandblasting efficiency, particularly over loamy
sand and sandy loam soils. However, some studies consider
these soils as an important dust emission source. Marti-
corena et al. (1997) used data from Chatenet et al. (1996)
and Gillette (1979) to estimate the size distribution and fine
particle content in the soil. These data were different from
the FAO database and there was no correspondence between
the fine particles used in MaB95 and the FAO clay contents.
On the other hand, the revised DEAD reproduced the loca-
tion of the dust sources and the erosion thresholds satisfacto-
rily. This scheme points to loamy sand soil and sandy loam
soil as important dust sources. These soils contain both large
particles supporting saltation and fine particles available for
suspension. This mixture of particles is favourable for sand-
blasting phenomena.
The 3-D simulations show that THR representation al-
ways underestimates the AOD and concentrations over all
AERONET photometer stations. This underestimation is
caused by the incompatibility of the theoretical formulation
with the FAO and ECOCLIMAP databases. On the other
hand, DEAD and revised DEAD predict reasonable AOD
at the major stations. But an over-estimate of the surface
concentrations is noted for DEAD. This over-estimation is
due to the critical uniform sandblasting efficiency calculated
with a clay fraction equal to 20% for all soil types. On the
other hand, the revised DEAD satisfactorily predicts the sur-
face concentrations and rigorously identifies the natural dust
sources over Africa. These results justify the choice of the
formulations used in this scheme and the representativeness
of the natural dust emission by the relative surfaces.
Since, our study is based on a single event and a specific
region, we are cautious about generalizing our conclusion to
the global scale. This will require long simulations and eval-
uations by skill scores, which we intend to carry out in future
work.
An important element that sensibly influences the dust
emission is neglected in the revised DEAD: the temporal
variability of vegetation cover in the dust source area (Shan-
non and Lunt, 2011). Another factor having an important
influence in dust emission is not directly considered in the re-
vised DEAD: the spatial variation of the aerodynamic rough-
ness length (Laurent et al., 2008). Because of these limits,
the revised DEAD remains, like the original, a scheme of
intermediate complexity.
The modifications and changes introduced in DEAD have
been included in SURFEX version 7.1 (http://www.cnrm.
meteo.fr/surfex/).
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3.3 Conclusion 
Nous avons intégré les différentes phases du cycle atmosphérique des aérosols 
désertiques dans le système couplé ALADIN-SURFEX. Ce système a été évalué  sur la 
situation des 6-13 mars 2006. Les résultats montrent la tendance du modèle ALADIN-
SURFEX à simuler les épisodes de poussières. En termes d’extension, le modèle simule bien 
l’étendue spatiale du panache de poussière sur l’Afrique du nord et son transport vers le Golfe 
de Guinée. En termes d’intensité, le modèle reproduit de manière satisfaisante la variation 
diurne des épaisseurs optiques et des concentrations en comparaison avec les données 
AERONET disponibles sur la base de données AMMA. 
 
Les changements apportés au schéma des émissions de poussière ont un apport positif sur les 
résultats. En effet, l’érodabilité de la surface dans l’ancien schéma DEAD est estimée, 
seulement, en fonction de la fraction de sand (sable) du sol. Sachant que les sols à forte 
concentration de sand, possèdent une texture grossière, ils vont produire peu de particules 
fines et d’éléments érodables. Cela induit une surestimation des émissions de poussières au-
dessus des sols sableux. 
 
L’introduction de la granulométrie du sol dans le schéma DEAD permet une meilleure 
représentation de l’érodabilité de la surface, tout en tenant compte du potentiel du sol à 
produire des particules fines et grossières. La Figure 3.1 montre l’évolution de l’efficacité de 
l’érosion du sol pour les sols dominants en Afrique du Nord.   
Ce travail a largement contribué à améliorer la représentation des épaisseurs optiques 
observées dans la région d’Ilorin par rapport au travail précédent de Tulet et al., 2008. Aussi, 
il offre une représentation meilleure pour la distribution spatiale des poussières sur la région 
de Mbour (Sénégal), souvent alimentée par les sources sableuses de la Mauritanie qui sont 
largement surestimées par l’ancienne version DEAD. De plus, On renforce nettement les 
émissions dans la zone de Bodélé qui était sous-estimée avec la précédente version de DEAD 
(Thèse Kocha, 2011).  
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Fig. 3.1 : comparaison entre l’érodabilité de la surface obtenue par l’ancien schéma DEAD et 
le schéma amélioré pour les 7 types du sol dominants en Afrique du nord.  
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4.1 Introduction 
Ce chapitre est consacré aux simulations du cycle atmosphérique des poussières 
désertiques en Afrique du nord pour la période 2006-2010. Les simulations sont réalisées avec 
une version opérationnelle du modèle ALADIN (cy36-t1-op1-09) muni du code ORILAM-
dust et de la version modifiée de DEAD permettant la prise en compte du cycle 
atmosphérique des poussières désertiques depuis les zones sources.  Les simulations ont été 
réalisées pour : (i) quantifier les émissions annuelles et saisonnières de poussières désertiques 
dans cette région, (ii) confronter ces nouveaux résultats avec les études précédentes, (iii)  
localiser les principales zones sources d’émission en Afrique du nord. (iv) établir une base de 
donnée des propriétés optiques des aérosols désertiques pour l’Afrique du nord. Elles 
permettront également d’étudier leur cycle saisonnier et leur variabilité inter-annuelle. 
Le modèle ALADIN est couplé au modèle global ARPEGE qui fournit les conditions initiales 
et aux bords toutes les 3 heures. Afin de minimiser les erreurs de prévision des concentrations 
de poussières associées au défaut de couplage avec un modèle global sans les poussières, 
et/ou aux sources d’émission situées au voisinage de notre zone d’étude, nous avons choisi un 
domaine de prévision très large, intégrant toutes les sources d’émissions du Sahara africain et 
celles de la partie occidentale du désert d’Arabie. Il s’étend de -4° Sud à 40° Nord et de 40° 
Ouest à 50° Est. D’autre part, nous avons utilisé les sorties de poussières prévues par la 
simulation précédente pour initialiser les aérosols pour le prochain RUN du modèle. Donc, il 
y a continuité dans la distribution de poussières entre deux simulations. Ce qui minimise 
largement le phénomène de (Spin up) et assure la bon prise en compte de la progression des 
tempêtes de sable. 
La méthode  adoptée pour simuler la période 2006-2010 est schématisée dans la figure 4.1. 
Les simulations réalisées pour cette période ont porté sur des échéances successives de deux 
jours (48 heures) chacune. La dernière échéance de chaque simulation est utilisée comme un 
état initial pour une prochaine simulation. Pour assurer un démarrage réel des champs de 
poussière pour la journée du 1er  janvier 2006,  nous avons commencé les simulations le 25 
décembre 2005. 
Le domaine de post-traitement a été volontairement diminué pour faciliter l'exploitation des 
résultats,   il s’étend de 2°N à 38°N et de 39°O à 45°E.  
Le pas de temps est de 600 secondes, la résolution du domaine est de 20 x 20 km sur 
l’horizontal et elle est de 60 niveaux suivant la verticale, le premier niveau se trouve à 17 m 
de la surface et le dernier à 67 km au sommet. Le modèle ALADIN fournit des sorties toutes 
les trois heures. 
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Fig. 4.1 : Schéma conceptuel de la méthodologie des simulations réalisées 
 
4.2 Emissions annuelles moyennes 
Les émissions annuelles moyennes pour la période 2006-2010 (Figure 4.2) sont 
calculées  à partir des flux d’émissions instantanés simulé par le modèle ALADIN. L’intérêt 
est que l'ensemble des processus de formation à l'échelle de la journée, où à l'échelle 
saisonnière sont pris en compte. La figure 4.2 montre que la région de Bodélé est identifiée 
comme étant la première zone source en termes d’émission avec une moyenne annuelle 
d’émission dépassant 2 kg.m
-2.an-1. Vue sa position géographique, cette zone est exposée 
fréquemment au flux d’Harmattan pendant la saison sèche de la mousson Africaine, lequel est 
renforcé par la présence des deux reliefs du Tibesti et de l’Ennedi. Cela crée des conditions 
favorables aux émissions de poussières désertiques. Ceci est en bonne concordance avec des 
études antérieures sur cette région (Zender et al., 2003). Il existe également des zones 
d’émission très localisées avec une moyenne annuelle atteignant 1 kg.m
-2.an-1, situées au 
centre du Soudan, du Niger, du Mali et aux frontières Algéro-Tunisienne. De plus, des vastes 
zones d’émissions avec une moyenne annuelle de 0.2-0.4 kg.m-2.an-1 sont localisées au-dessus 
des différents Ergs du Sahara. On observe aussi que les Regs correspondent à des zones 
d’émissions comprises entre 0.02 et 0.1 kg.m-2.an-1. Les zones montagneuses telles que : 
Hoggar, Aïr, Tibesti et l’Ennedi correspondent à des sources d’émission quasiment nulles, ce 
qui est consistant avec les connaissances sur le terrain. 
Cette répartition spatiale des zones sources est très cohérente avec les études antérieures 
basées sur la modélisation ou sur les observations satellitaires (Brooks et Legrand, 2000 ; 
Zender et al. 2003 ; Middleton et Goudie, 2001 ; Engelstaedter et al., 2006). 
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Lorsqu'on compare ces résultats avec la carte des émissions annuelles élaborée par Laurent et 
al. (2008) (Figure 4.3) à l’aide de modèle d’émission MaB95 forcé par les données 
météorologiques ERA-40 de l’ECMWF pour la période 1996-2001, on trouve des similitudes  
sur la partie occidentale Africaines (centre du Mali, Mauritanie et les côtes du Sahara 
Occidental), sur le sud ouest de la Libye et la partie orientale du Sahara (la frontière entre la 
Libye et l’Egypte, centre de l’Egypte et centre du Soudan). Par contre pour la région de 
Bodélé, les émissions ALADIN sont beaucoup plus cohérentes avec la climatologie de cette 
zone par rapport à celles de Laurent et al. (2008) qui sont nettement sous-estimées. Cette 
sous-estimation est liée au champ de vitesses de vent à 10 m d’ECMWF qui sont souvent 
inférieures aux vitesses seuils calculées pour la dépression de Bodélé (7.5 m.s-1). Ceci 
explique la capacité des modèles à moyenne échelles à reproduire le courant-jet de basse 
altitude, caractérisant cette région (Washington et Todd, 2005), par rapport aux modèles de 
grandes échelles.  
Il est aussi intéressant de  noter que  nos résultats et ceux de Laurent et al. (2008) sont en 
parfaite concordance pour les régions montagneuses à l’instar du Hoggar, Aïr, Tibesti et 
l’Ennedi avec des valeurs qui ne dépassent pas le 20 g.m-2.an-1.   
Nous avons aussi confronté nos résultats avec les émissions annuelles simulées par Tanaka et 
Chiba (2005) (Figure 4.4) sur la période 1979-2003 avec un modèle global de transport des 
substances chimiques MASINGAR. En général, les émissions annuelles simulées au-dessus 
du Sahara en Afrique du nord varient de 20 g.m-2.an-1 à 500 g.m-2.an-1 et dépassent 500 g.m-
2.an-1  au-dessus de Bodélé, la région nord ouest de la Libye, le grand Erg oriental en Algérie 
et les côtes du Sahara Occidental. Au dessus du Hoggar et de l’Aïr, les émissions sont 
quasiment nulles. En termes d’intensité, ces émissions sont du même ordre de grandeur que 
celles obtenues lors de la présente étude. Par contre, il est à signaler que suivant les résultats 
de notre étude, les zones à fortes émissions qui dépassent 500 g.m-2.an-1sont très localisées 
avec une extension spatiale plus petite comparée à celles de l’étude  de Tanaka et Chiba 
(2005). De plus, contrairement à notre étude et celle de Laurent et al (2008), la carte 
d’émission de Tanaka et Chiba ne montre pas la région montagneuse du Tibesti et de l’Ennedi 
comme une zone non source. Ces différences sont probablement liées à la résolution, puisque 
notre résolution (20 km) est beaucoup plus fine par rapport à celle de MASINGAR (1.1°). 
Notons qu’à cette résolution il est très difficile de reproduire l’ensemble des processus 
d’émission liés aux LLJ au nord du FIT, forts vents turbulent au niveau du front de mousson 
et à la circulation cyclonique suite au blocage orographique dans la région du FIT (Todd et 
al., 2008a ; Bou Karam et al., 2008 ; Bou Karam et al., 2009a ; Bou Karam et al., 2009b, 
Flamant et al., 2009a ).        
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Avec ALADIN, les émissions annuelles moyennées sur la période 2006-2010 pour le nord de 
l’Afrique sont estimées à 878 Tg.an
-1. Ces émissions sont en accord avec les estimations 
récapitulées dans le Tableau 4.1, notamment avec celles de d’Almeida (1986) (entre 630 et 
710 Tg.an-1 pour 1981 et 1982) et de Callot et al., (2000) (~760 Tg.an-1 en moyenne de 1990 à 
1992).   
 
Les différences signalées sont dues essentiellement: à la période d’étude, la résolution, le 
schéma de soulèvement utilisé par chaque modèle, les données atmosphériques d’entrées 
(vents, température…), les bases de données relatives aux types de sols et les caractéristiques 
de la surface utilisées, mais aussi à la particularité des modèle de prévisions numériques 
opérationnel qui sont plus fiables par rapport aux modèles climatiques.  
 
 
Tableau 4.1 : Récapitulatif des estimations des émissions annuelles des poussières 
désertiques (en Tg.an-1) depuis l’Afrique du nord (Thèse Bou Karam, 2008) et notre étude. 
 
Références  Emissions totales depuis l’Afrique de nord (Tg/an) 
Schûtz et al. (1980, 1981) 
D’Almeida (1986) 
Luo et al.(2003) 
Miller et al. (2004) 
Ginoux et al. (2004) 
Marticorena et Bergametti (1996) 
Prospero (1996) 
Swap et al. (1996) 
Callot et al. (2000) 
Ozer (2001) 
Kaufman et al. (2005) 
Laurent et al. (2008) 
Tanaka and Chiba (2005) 
Cette étude 
269 
630-710 
1114 
479-589 
1430 
586-665 
170 
130-460 
760 
1600 
240 
580-760 
1018  
878  sur la période 2006-2010 
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Fig. 4.2: Émissions annuelles des poussières désertiques simulées par ALADIN (g.m-2.an-1) 
moyennées sur la période : 2006-2010 sur l’Afrique du nord. 
 
 
 
Fig. 4.3: Emissions annuelles d’aérosols désertiques (en tonnes) calculées à l’aide de modèle 
d’émission MaB95 forcé par les données météorologiques ERA-40 de l’ECMWF moyennées 
sur la période 1996-2001 (Laurent et al., 2008). 
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Fig. 4.4: Émissions annuelles globales des poussières désertiques simulées par MASINGAR 
(en g.m-2.an-1) moyennées sur la période 1979-2003 (Tanaka et Chiba (2005). 
 
4.3 Émissions saisonnières  
L’étape suivante consiste en l’étude des  émissions saisonnières des poussières 
désertiques. La Figure 4.5 présente la répartition spatiale des émissions moyennes pour les 
quatre saisons. On remarque que les sources les plus importantes de la partie occidentale du 
Sahara (la côte du Sahara occidental, la frontière entre la Mauritanie et le Mali, et le sud de 
l’Algérie) restent fortes de la fin de l’hiver à l’été (Figure 4.5.a, b, c) et ne présentent un 
minimum qu’en automne (Figure 4.5.d). En revanche, pour la partie orientale du Sahara 
(comprenant principalement les déserts du sud et du nord-est libyen ainsi que les régions 
désertiques d’Egypte et du Soudan) on observe une variabilité plus marquée des émissions qui 
sont maximales en hiver et au printemps. Cette répartition saisonnière des zones d’émissions 
est en accord avec les résultats de Laurent et al., 2008 (Figure 4.6) et l’étude effectuée par 
Schmechtig et al., (2011) avec le modèle CHIMERE-DUST pour l’année 2006 (Figure 4.7).   
En ce qui concerne la zone de Bodélé, cette dernière présente une variabilité liée au cycle 
saisonnier de la mousson ouest Africaine qui est très active pendant la saison sèche de la 
mousson Africaine (400-600 g.m-2.an-1 en hiver Figure 4.5.a), moyennement active pendant la 
période transitoire de la mousson (200-400 g.m-2.an-1 en printemps Figure 4.5.b et à 
l’automne Figure 4.5.d) et  faiblement active durant la saison de la mousson ( 40-100 g.m-
2.an-1 en été Figure 4.5.c). En termes de saisonnalité, ce cycle est en accord avec celui simulé 
par Laurent et al., (2008) (Figure 4.6), mais en intensité, les émissions de cette région sont 
sous-estimées (voir thèse Laurent, 2005). Par contre les émissions saisonnières simulées, avec 
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CHIMERE-DUST, par Schmechtig et al (2011) pour l’année 2006 (Figure 4.7) pour la région 
de Bodélé sont plus importantes au printemps (Figure 4.7.b) et en automne Figure 4.7.d) 
qu’en hiver (Figure 4.7.a) et également faibles en été (Figure 4.7.c). Il est aussi intéressant à 
signaler que les fortes émissions simulées par Schmechtig et al. (2011) en hiver sur le nord 
ouest de la Libye sont en désaccords avec ALADIN pour cette région (20-60 g.m-2.an-1) et les 
résultats de Laurent et al. 2008 qui considèrent que les émissions sont quasiment nulles en 
cette région. En fait, comme présenté dans le premier chapitre, ces zones sont essentiellement 
des Reg, composées des pierres et cailloux. Ainsi, Laurent et al. (2008) associent à ces zones 
des longueurs de rugosité aérodynamiques (~1 cm, produits dérivés de POLDER-1 complétés 
à partir d’une analyse géomorphologique) plus importantes que la rugosité lisse dérivée de la 
granulométrie du sol de la classe la plus grossière (33 µm), ce qui pénalisent 
considérablement les émissions. Alors que pour le cas ALADIN, les longueurs de rugosité 
aérodynamiques sont beaucoup moins importantes (33 µm pour les sols nus et 200 µm pour 
les sols rocailleux (voir Mokhtari et al., 2012). Ce qui permet d’avoir de faibles émissions sur 
les Regs et les pénalisent sur les montagnes. 
 
 
 
 
Fig. 4.5 : Émissions saisonnières des poussières désertiques simulées par ALADIN (en g/m2) 
moyennées sur la période 2006-2010 sur l’Afrique du nord : a) janvier-février-mars, b) avril-
mai-juin, c) juillet-aout-septembre, d) octobre-novembre-décembre 
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Fig. 4.6: Emissions moyenne (en t) de 1996 à 2002) pour les périodes : hiver 
(janvier/février/mars), printemps (avril/mai/juin), été (juillet/août/septembre) et automne 
(octobre/novembre/décembre) (Laurent et al. 2008). 
 
Fig. 4.7 : Émissions saisonnières des poussières désertiques simulées par CHIMERE-DUST 
(en t) pour l’année 2006 sur l’Afrique du nord : a) janvier-février-mars, b) avril-mai-juin, c) 
juillet-aout-septembre, d) octobre-novembre-décembre (Schmechtig et al., 2011) 
 
Les estimations saisonnières des émissions de poussières désertiques pour l’Afrique du nord 
(figure 4.8) sont plus importantes au printemps (avril-mai-juin) avec un apport saisonnier de 
285 Tg.an-1. Les taux d'émission restent très élevés en hiver (janvier-février-mars), avec une 
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estimation de 249 Tg.an-1. En été (juillet-août-septembre) les simulations ALADIN estiment 
les émissions 196 Tg.an-1 et 149 Tg.an-1 en automne. Cette évolution saisonnière  est 
cohérente avec celles estimées par Tanaka et Chiba (2005) (Figure 4.9). Notons cependant 
que Tanaka et Chiba (2005) estiment au printemps (mars-avril-mai) des émissions beaucoup 
plus importantes (~500 Tg.an-1) que celles venant d'ALADIN. En revanche, en été et en 
automne, les estimations d'ALADIN sont supérieures à celles de Tanaka et Chiba. Enfin en 
hiver, les estimations d'ALADIN sont proches de celles de Tanaka et Chiba (2005).     
 
 
Fig. 4.8 : Estimations des émissions saisonnières des poussières désertiques (en Tg.an-1) 
depuis l’Afrique du nord avec le modèle ALADIN.  
 
 
Fig. 4.9 : Estimations des émissions saisonnières globales (a) et régionales (b) des poussières 
désertiques (en Tg.an-1) moyennées sur la période 1979-2003 pour décembre-janvier-février 
(DJF), mars-avril-mai (MAM), juin-juillet-août (JJA) et septembre-octobre-novembre (SON) 
(Tanaka et Chiba 2005).  
CHAPITRE 4 : Simulation du cycle des aérosols désertiques en Afrique du nord pour la 
période (2006-2010) 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyennes échelles 107 
 
4.4 Le dépôt sec des poussières désertiques 
4.4.1  Dépôt sec annuel moyen 
Nous avons également calculé le dépôt sec annuel des poussières désertiques pour 
l’Afrique du nord (Figure 4.10). On constate, les zones de dépôt sec des poussières 
désertiques sont localisées près des régions sources d’émissions, car l’essentiel de  la masse 
émise est situé dans le mode grossier qui sédimente rapidement.  C'est ainsi dans la région  de 
Bodélé que les dépôts secs massiques sont les plus intenses (400-800 g.m-2.an-1), soit la moitié 
des émissions annuelles de cette région. Suivent des zones dont le dépôt varie entre 100-300 
g.m-2.an-1 les Ergs situés au centre de la Mauritanie, du Mali, du Niger, le grand Erg 
occidental et oriental en Algérie, le centre ouest du Soudan, le sud ouest de l’Egypte et en 
Libye.  Les zones montagneuses du Sahara et les Regs présentent un dépôt sec variant entre 
40-100 g.m-2.an-1. On note aussi l’extension des zones de dépôt sec vers le sud jusqu’au  
Golfe de Guinée, vers l’ouest sur l’Océan Atlantique et vers le nord en Méditerranée. Ces 
ordres de grandeur et répartitions de dépôt sec annuel sont en accord avec les estimations 
globales de Tanaka et Chiba (2005) (Figure 4.11) effectuées avec le modèle MASINGAR au-
dessus de l’Afrique du nord.   
   
 
Fig. 4.10 : Dépôt sec annuel des poussières désertiques simulé par ALADIN (g.m-2.an-1) 
moyenné sur la période 2006-2010 sur l’Afrique du nord 
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Fig. 4.11 : Dépôt sec annuel global des poussières désertiques (g.m-2.an-1) moyenné sur la 
période 1979-2003 simulé par MASINGAR (Tanaka et Chiba, 2005) 
 
4.4.2 Dépôt sec saisonnier 
Nous avons ensuite calculé le dépôt sec saisonnier des poussières désertiques (Figure 
5.12). En termes d’extension, on remarque qu’en hiver (Figure 5.12.a), l’étendue de la zone 
de dépôt sec est très importante. Plus de 10 g.m-2.an-1  est simulé depuis  5°N jusqu'à 35°N de 
latitude nord et vers l’ouest, jusqu’aux côtes sénégalaises et mauritaniennes, direction 
privilégiée du transport des poussières en cette saison. En été (Figure 4.12.c), on observe que 
la limite sud de la zone de dépôt sec supérieur à 10  g.m-2.an-1 est située plus au nord (15°N), 
en lien avec la mise en place de la mousson (Figure 4.12.b). En effet, au sud, en raison de 
lessivage associé aux systèmes convectifs en cette période, les poussières désertiques ont peu 
de chances à dépasser ces limites. En   automne (Figure 4.12.d), avec le recule progressif de 
FIT vers le sud et l’atténuation des précipitations, les poussières désertique déposées par voie 
sèche ont tendance à poursuivre ce mécanisme.   
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Fig. 4.12 : Dépôt sec saisonnier des poussières désertiques simulé par ALADIN (g.m-2.an-1) 
moyenné sur la période 2006-2010 sur l’Afrique du nord : a) janvier-février-mars, b) avril-
mai-juin, c) juillet-aout-septembre, d) octobre-novembre-décembre 
 
4.5 Le dépôt humide des poussières désertiques 
4.5.1  Dépôt humide annuel moyen 
          Le dépôt humide, le second mécanisme de déposition des aérosols désertiques a été 
évalué de la même manière (Figure 4.13). Cette évaluation est plus sensible à la physique du 
modèle ALADIN car dépendant de la représentation des précipitations. C'est aussi 
probablement une avancée nouvelle par rapport aux modèles de chimie-transport CTM ( en 
anglais Chemistry Transport Model) ou aux modèles de climat régionaux, car la 
représentation des précipitations dans un modèle de prévision numérique a été soigneusement 
calibrée. La répartition des zones de dépôt humide dépend essentiellement de la répartition 
des précipitations stratiformes et convectives. On observe les zones de dépôt humide 
supérieures à 20 g.m-2.an-1 essentiellement  au sud de 20°N avec un maximum situé au centre 
du Niger et du Mali, et en République centrafricain, avec un flux annuel moyen de 200 g.m-
2.an-1. Les champs de dépôt humide ont une extension plus large, vers l’Océan Atlantique, au 
sud vers le centre de l’Afrique et au nord vers la Méditerranée, contrairement aux champs de 
dépôt sec qui sont réduites, le faite qu’il concerne essentiellement les poussières mélangées 
dans la couche limite situé auprès des zones sources. Or, une bonne partie des aérosols sont 
transportés au-dessus et seules les précipitations sont capables de les déposer efficacement.  
Par ailleurs, on remarque que les principales zones de dépôt humide correspondent aux 
régions de précipitations convectives. D’après plusieurs études (Flamant et al., 2007 ; Tulet et 
al., 2010), ces systèmes déposent efficacement les poussières désertiques par rapport aux 
précipitations stratiformes, ce qui est en accord avec les simulations ALADIN.  
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En comparaison avec les estimations annuelles globales de Tanaka et Chiba (2005) (Figure 
4.14), on remarque une certaine similitude entre ces estimations et nos résultats sur la 
Méditerranée avec un flux moyen de dépôt de 10-20 g.m-2.an-1. Par contre, au-dessus du 
Sahara, de l’Océan Atlantique et du Golfe de Guinée, nos estimations sont plus importantes 
par rapport à celles de Tanaka et Chiba (2005). Cette différence est liée au comportement des 
deux modèles utilisés pour estimer les précipitations. En effet, les simulations ALADIN à une 
résolution de 20 km, avec les caractéristique d’un modèle de PN (Prévision Numérique), 
représente mieux les systèmes convectifs, fréquents sur ces régions, par rapport à un modèle 
global avec une résolution de 1.1° (~100 km) utilisée dans l’étude de Tanaka et Chiba (2005).       
 
Fig. 4.13 : Dépôt humide des poussières désertiques, pour le mois de janvier, simulé par 
ALADIN (en g.m-2.an-1) moyenné sur la période 2006-2010 sur l’Afrique du nord 
 
Fig. 4.14 : Dépôt humide annuel globale des poussières désertiques (en g.m-2.an-1) moyenné 
sur la période 1979-2003 simulé par MASINGAR (Tanaka et Chiba, 2005) 
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4.5.2  Dépôt humide saisonnier 
L'évolution de la localisation des zones de dépôt humide est contrôlée, à la fois, par 
l'évolution saisonnière des directions privilégiés des panaches de poussières, et par l'évolution 
des précipitations.  
On l'a vu dans le chapitre précédent, les précipitations apparaissent au sud de la zone de FIT. 
Cette zone frontale qui se déplace en latitude au cours de la saison, va moduler la zone de 
précipitation. 
 
En hiver (Figure 4.15.a), les zones de dépôts humides supérieurs à 10 g.m-2.an-1 sont 
localisées principalement au sud des zones sources. En cette période, les poussières 
désertiques sont transportées par un flux d’Harmattan sec au-dessus du flux de mousson. Au 
niveau du FIT apparait une zone privilégiée de dépôt humide qui s'étend jusqu'au Golfe de 
Guinée et sur l’Océan Atlantique (Tulet et al. 2010 ; Kocha et al., 2011 ; Bou Karam et al., 
2008). Par contre, l'absence de précipitations au-dessus du FIT fait que le modèle ALADIN ne 
simule pas de dépôt humide marqué sur le Sahel et l'Afrique du Nord. Au printemps (Figure 
4.15.b),  qui correspond à la période transitoire de la saison de la mousson Africaine, et  les 
aérosols désertiques sont lessivés plus au nord par  la remontée progressive du Front Inter 
Tropical. En conséquence, durant cette période, on retrouve les zones de dépôt humide 
localisées  près des régions source, avec quelques faibles flux résiduels vers le sud. En été 
(Figure 4.15.c), c’est l’installation de la saison humide avec l’arrivée de la mousson ouest 
Africaine, caractérisée par la manifestation de gros systèmes convectifs sur les régions 
Sahéliennes. Ces systèmes jouent un rôle capital dans le dépôt humide des poussières 
désertiques. D’autant que ces systèmes produisent aussi des aérosols dans le front de rafale et 
qu’il en lessivent une bonne partie ensuite (Tulet et al., 2010). Les zones de dépôt humide les 
plus importantes sont localisées sur la bande 15°N-20°N au sud du Tchad, du Niger, du Mali 
et de la Mauritanie avec des valeurs moyenne de 40-100 g.m-2.an-1. On simule aussi des zones 
de dépôt humide marquées jusqu'au  nord-ouest du domaine, sur  l’Atlas Marocain (20-40 
g.m-2.an-1). En automne (Figure 4.15.d), le dépôt humide est plus important au-dessus de 
l’Océan Atlantique du fait du transport privilégié des aérosols désertiques dans cette région. 
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Fig. 4.15 : Dépôt humide saisonnier des poussières désertiques simulé par ALADIN (en g.m-
2.an-1) moyenné sur la période 2006-2010 sur l’Afrique du nord : a) janvier-février-mars, b) 
avril-mai-juin, c) juillet-aout-septembre, d) octobre-novembre-décembre 
 
 
 
4.6 Les paramètres optiques des poussières désertiques en Afrique du 
Nord  
ALADIN comme MesoNH est muni d'une table d'interpolation permettant de simuler 
les propriétés optiques des aérosols désertiques (Grini et al., 2006). Ainsi  les simulations 
réalisées pour la période 2006-2010 fournissent une base de données riche en paramètres 
optiques pour l’Afrique du nord tels que les épaisseurs otiques, les coefficients d’extinction, 
les coefficients d’asymétries, les albédo de simple diffusion.  Dans le paragraphe suivant pour 
des raisons de lisibilité nous nous sommes limités à ne présenter que l'extinction représentée 
sous forme intégré selon la verticale (épaisseur optique) et, comme distribution verticale, une  
moyenne en la longitude.  
4.6.1  Epaisseurs optiques 
La figure 4.16 montre la variation annuelle des épaisseurs optiques moyennées sur la 
période 2006-2010. Cette variation est caractérisée par deux maxima d’AOD dépassant 1.4. 
Le premier est  simulé au mois de mars (Figure 4.16.c) et est localisé sur l’Afrique de l’ouest 
entre la latitude 10°N et 15°N. Ce maximum est associé aux fortes émissions de poussières 
observées  au niveau de la dépression de Bodélé et du centre du Niger. Le deuxième 
maximum est simulé au mois de juillet (figure 4.16.g) et est  localisé sur le centre de la 
Mauritanie et le Mali. Ce maximum est associé, à la fois, à l’installation de la dépression 
thermique sur ces zones et à la dynamique du FIT qui occupe une position nord, maximale en 
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Juillet. Le minimum d’AOD est simulé en automne (septembre, octobre, novembre et 
décembre ; figure 4.16.i, j, k, l). En effet, cette  saison est caractérisée par une faible activité 
d’émission sur toute l’Afrique du nord.  
En termes d’extension, la distribution spatiale des panaches d’AOD suit les directions 
privilégiées de transport de poussière en Afrique du nord. Elles sont localisées plus au sud 
pendant les mois de janvier, février et mars. Puis elles se déplaçant vers le nord accompagnant 
ainsi le déplacement du FIT à partir du mois d’avril jusqu’au mois d’août. Durant les mois de 
juillet et août, les panaches d’AOD remontent jusqu’à la Méditerranée et l’Europe. 
  
 
Fig. 4.16 : Epaisseurs optiques simulées par ALADIN pour les mois a) janvier, b) février, c) 
mars, d) avril, e) mai, f) juin, g) juillet, h) aout, i) septembre, j) octobre, k) novembre et l) 
décembre moyennées sur la période 2006-2010  
 
Par rapport à la climatologie mensuelle de Tegen (Figure 4.17), on remarque des différences 
significatives. En intensité, les AOD simulées par ALADIN sont largement supérieurs 
notamment sur les régions Sahéliennes avec des valeurs de l’ordre de 0.6 du l’hiver jusqu’à 
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l’été,  or celles de la climatologie de Tegen ne dépassent pas   0.3 sur ces zones.  La 
localisation des noyaux forts d’AOD dans la clim de Tegen est positionnée, principalement, 
sur la partie orientale de Sahara, au sud-est de Soudan et l’Ethiopie, avec des grandeurs 
parfois atteignant 0.7 tandis que ceux simulés par ALADIN, sont localisés sur l’Afrique de 
l’Ouest.    
 
 
Fig. 4.17 : Climatologie mensuelle des épaisseurs optiques élaborée par Tegen and Fung 
(1994) utilisée dans le modèle ALADIN.  
 
En comparaison avec la moyenne mensuelle de l’AAI (Absorbing Aerosol Index) de TOMS 
sur la période 1980-1992 (Engelstaedter et al. 2006) (Figure 4.18), on remarque une bonne 
concordance entre les champs d’AOD et ceux de l’AAI pour les mois de mai, juin, juillet et 
août. Cependant, des différences perceptibles sont observées entre les champs d’AOD et ceux 
de l’AAI en hiver, notamment pour le mois de mars qui correspond à un minimum de l’AAI 
et un maximum d’AOD.   
 
CHAPITRE 4 : Simulation du cycle des aérosols désertiques en Afrique du nord pour la 
période (2006-2010) 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyennes échelles 115 
 
 
Fig. 4.18: Le cycle annuel des émissions d’aérosols désertiques en Afrique du nord à partir de 
la moyenne mensuelle de l’AAI de TOMS (x10) sur la période 1980-1992 (Engelstaedter et 
al., 2006) 
 
Nous avons aussi confronté le cycle saisonnier des épaisseurs optiques (Figure 4.19) simulé 
par ALADIN avec les cartes saisonnières des IDDI (Infrared Dust Difference Index) sur 
l’Afrique moyennée durant la période s’étendant de 1994 à 2002 (Figure 4.20) (Thèse 
Laurent, 2005). Nos simulations reproduisent avec satisfaction les grandes tendances de 
variabilité spatiale des épaisseurs optiques en fonction de la saison. En hiver (Figure 4.19,a), 
on trouve les zones à fortes AOD localisées sur la bande de latitude  5°N-15°N. Comme 
précédemment, on observe un déplacement de cette zone vers le nord au printemps (Figure 
4.19,b), accompagnant le déplacement du FIT. Les moyennes saisonnières simulées au 
printemps sont importantes (~1), ce qui est en accord avec les émissions de cette saison. En 
été, saison de la mousson (Figure 4.19,c), les fortes valeurs d’AOD sont localisées plus au 
nord, au centre du Mali et de la Mauritanie. En automne (Figure 4.19,d), l’atténuation de 
l’activité des émissions des poussières désertiques induit des AOD simulées assez faibles.  
La comparaison avec les cartes saisonnières d’IDDI révèle une saisonnalité similaire pour les 
zones à fortes AOD identifiées sur nos simulations, notamment en été et en automne. En 
hiver, les IDDI sont maximales sur la dépression de Bodélé, ce qui est en accord avec nos 
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simulations. De même, l’intensité de l’activité en aérosols marquée par les observations IDDI 
au printemps est en accord avec nos simulations pour cette saison. 
. 
 
Fig. 4.19 : Cycle saisonnier des épaisseurs optiques simulées par ALADIN moyennées sur la 
période 2006-2010 a) janvier-février-mars, b) avril-mai-juin, c) juillet-aout-septembre et d) 
octobre-novembre-décembre.  
 
 
Fig. 4.20: Carte des IDDI saisonniers sur le nord de l’Afrique, moyennés de 1994 à 2002 
(thèse de Laurent, 2005) 
 
La variation en latitude  des épaisseurs optiques est représentée par le diagramme temps-
latitude de leurs moyennes longitudinales (30°W – 40°E) (Figure 4.21). Ce diagramme 
montre clairement la corrélation entre la position annuelle du FIT et la localisation des noyaux 
importants d’AOD. Ils sont localisés entre 5°N-15°N en hiver (janvier-février-mars) et entre 
15°N-20°N en été (juin-juillet-août). 
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Ces maxima autour du FIT ont été bien mis en évidence par Bou Karam et al., (2008) et 
proviennent, à la fois, des forts vents turbulent au niveau du front de mousson dans la région 
du FIT, très actifs durent la nuit et les premières heures de la journée et à la formation d’une 
circulation cyclonique au niveau de FIT, en réponse au cisaillement horizontal du vent entre 
deux flux de direction opposée et de caractéristiques thermodynamiques différentes (Thèse 
Bou Karam 2008).  
 
Fig. 4.21: Diagrammes temps-latitude des moyennes longitudinales (30°w – 40°E) des 
épaisseurs optiques simulées par ALADIN pour la période 2006-2010 
 
4.6.2  Variation saisonnière de la distribution verticale de l'extinction 
          La variation saisonnière de la distribution verticale des poussières désertiques est 
représentée par les coupes verticales des moyennes longitudinales des coefficients 
d’extinction données par la Figure 4.22. Cette variation présente un maximum de coefficient 
d’extinction au mois de mars (Figure 4.22.Mar), atteignant la valeur de 0.045 km-1. Ce 
maximum est situé entre 925 hPa et 600 hPa centré sur l’axe de latitude  15°N, avec un 
inclinaison verticale correspondant à la fois au transport des poussières de la couche 
atmosphérique saharienne (SAL) par un  Harmattan intense  au-dessus du flux de mousson et 
à la convection (Tulet et al., 2008). On retrouve cette forme inclinée entre  les mois de janvier 
et février. On observe ainsi que ce phénomène de transport et discontinuité des aérosols 
désertiques de la surface au-dessus du flux de mousson est  bien simulé par le modèle, 
conformément aux études menés avec des modèles à plus haute résolution (Kocha et al. 2011, 
Tulet et al., 2008).  
Les valeurs minimales de l’extinction ont été simulées en automne (septembre, octobre, 
novembre et décembre). En cette saison, les coefficients d’extinction ne dépassent pas 0.024 
km-1 et leur extension verticale maximale est limitée à l’altitude isobare 500 hPa.  
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En été (juin, juillet et août), avec l’installation de la mousson, le flux d’Harmattan devient 
mois fort et le lessivage plus important au sud du FIT, ce qui limité le transport des poussières 
vers le sud. Par contre en altitude, les poussières sont mélangées et transportées verticalement 
par les systèmes convectifs jusqu’à des altitudes élevées (200 hPa).  
On retrouve à la surface, la limite de l’extension des extinctions vers le sud retrace la position 
du FIT. Cette limite évolue autour de  5°N en hiver (janvier, Février) et 15°N en été (juillet et 
août). 
Nous avons ensuite confronté les résultats de simulation  avec la climatologie de Tegen et al. 
1993 (Figure 4.23) pour les mois de mars et juin. On constate que le maximum de coefficient 
d’extinction dans la climatologie de Tegen est estimé au mois de juin. Ce résultat n'est pas 
conforme aux simulations ALADIN qui placent ce maximum en mars. En outre, la structure 
verticale des champs de coefficient d’extinction est plus étendue en latitude et ne reproduit 
pas la forme inclinée de la SAL au-dessus du flux de mousson mis en évidence par les études 
récentes. Un autre élément concerne l'absence de modulation de l’extension verticale de la 
distribution de l'extinction entre Mars et Juin. Cette absence de modulation n'est pas 
compatible avec nos connaissances sur la dynamique et l'évolution saisonnière des systèmes 
convectifs. En termes d’intensité, les coefficients d’extension de Tegen sont quatre fois plus 
faibles que ceux simulés par ALADIN. 
Nous avons tracé, également,  le diagramme  temps-latitude des moyennes longitudinales 
(30°W – 40°E) des extinctions pour les niveaux standards 925, 850, 700 et 500 hPa (Figure 
4.24). Ces diagrammes montrent une bande zonale étendue de forte concentration de 
poussière en altitude, en particulier sur les niveaux 850 et 700 hPa, avec des valeurs 
maximales de 0.045 km-1 (Figure 4.24b et c) localisée entre 10°N et 20°N, observée du l’hiver 
à l’été. Sur ces niveaux les poussières désertiques sont bien mélangées dans la couche 
atmosphérique par la turbulence. A 925 hPa (Figure 4.24a), on retrouve la zone de forte 
concentration (0.045 km-1) est très localisée et est observée en hiver entre 10°N et 20°N. Par 
contre, sur le niveau 500 hPa, on perçoit des traces de poussières, avec une extinction 
d’environ 0.016 km
-1, transportées par les systèmes convectifs, notamment en été.  
On remarque aussi que la limite sud de l’extension des extinctions est obéit à la circulation 
atmosphérique générale de la région et à la position du FIT, très allongée vers le sud en hiver 
et plus au nord en été.  
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Fig. 4.22 : Coupe verticale des moyennes longitudinales (30°O – 40°E) des coefficients 
d’extinction simulés par ALADIN pour les mois Jan) janvier, Feb) février, Mar) mars, Apr) 
avril, May) mai, Jun) juin, Jul) juillet, Aug) aout,Sepi) septembre, Oct) octobre, Nov) 
novembre et Dec) décembre moyennés sur la période 2006-2010  
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Fig. 4.23 : Coupe verticale des moyennes longitudinales (30°O – 40°E) des coefficients 
d’extinction (multipliés par 4) de la climatologie de Tegen utilisée dans ALADIN pour les 
mois de mars et juin. 
 
 
Fig. 4.24: Diagrammes temps-latitude des moyennes longitudinales (30°w – 40°E) des 
coefficients d’extinctions, en km
-1, simulées par ALADIN pour la période 2006-2010 sur les 
niveaux a) 925 Hpa, b) 850 Hpa, c) 700 Hpa, d) 500 Hpa. 
 
4.7 Comparaison avec les observations AMMA 
          L'étape suivant consiste à confronter les AOD simulées par ALADIN  avec les 
observations disponibles sur la base de données AMMA.  La Figure 4.25 donne les moyennes 
mensuelles des épaisseurs optiques observées et simulées par ALADIN et moyennées sur la 
période 2006-2010 pour les sites suivants : Banizoumbou (13°32’2’’N, 2°39’54’’E), Cinzana 
(13°16’40’’N,5°56’2’’O), Soroa (13°13’1’’N, 12°1’22’’E), Mbour (14°23’38’’N, 
16°57’32’’O) et Capo Verde (16°43’58’’N, 22°56’6’’O). 
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Les fortes valeurs  d’AOD (> 0.5) enregistrées sur les sites de Banizoumbou, Cinzana et 
Soroa sont observées de mars à juin avec un maximum dépassant 0.8 observé  en mars sur le 
site de Cinzana, en avril pour le site de Banizoumbou et en mai pour le site de Soroa. En effet, 
ces trois stations situées sur une même latitude (13°N) marquent les limites sud des zones 
sources d’émission. Elles sont affectées, de mars à juin, par le transport des poussières associé 
au flux d’Harmattan. Les faibles moyennes mensuelles d’AOD sont enregistrées en novembre 
et décembre avec des valeurs voisines de 0.3. En août, les moyennes d’AOD observées restent 
également faibles (0.3) sur les sites de Banizoumbou et Cinzana, ainsi que sur le site de Soroa 
(0.4). En ce mois, la mousson ouest africaine est bien installée et le flux est de sud sur ces 
régions, repoussant la SAL vers le nord. En janvier et février, les moyennes d’AOD observées 
sont aux alentours de 0.4.  
 
Si on compare les moyennes d’AOD simulées et observées sur ces trois sites, on remarque 
une nette corrélation entre  les variations mensuelles d’AOD simulées et observées. Par 
contre, une surestimation des valeurs des moyennes des AOD simulées est nettement 
perceptible en hiver (janvier, février et mars) et en novembre et décembre. Du mois d’Avril au 
mois d’octobre, les moyennes mensuelles d’AOD simulées sont beaucoup plus proches de 
celles observées. 
 
A Mbour, le maximum de la moyenne mensuelle des AOD est observé en juin (0.7) alors que 
ALADIN l’avait simulé en mars.  Les faibles moyennes sont toujours observées en novembre 
et décembre. De même que sur les trois sites précédents, les AOD simulées pour le site de 
Mbour sont surestimées en hiver (janvier, février et mars) et en juillet. Pour les autres mois, 
les moyennes mensuelles simulées sont  en accord avec celles observées.  
A Capo Verde, les moyennes mensuelles des AOD simulées et observées sont en bonne 
concordance, à l’exception du mois de juillet où on observe un maximum voisin de 0.5 alors 
que celui simulé atteint 0.8.  
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 Fig. 4.25 : Moyennes mensuelles des épaisseurs optiques observées (bleue) et simulées par 
ALADIN (rouge) moyennées sur la période 2006-2010 pour les sites Banizoumbou, Cinzana, 
Soroa, Mbour et Capo Verde 
 
4.8 Evolution annuelle des épaisseurs optiques 
         Nous avons représenté les évolutions des épaisseurs optiques simulées par Aladin et 
observées par les sites AERONET de Banizoumbou, Mbour et Ilorin pour l’année 2006.  
A Banizoumbou (Figure 4.26), l’évolution des épaisseurs optiques est très variable durant 
l’année. La valeur maximale enregistrée pour l’année 2006 dépasse 4. Elle a été observée le 8 
mars durant l’épisode intense de formation de poussière du 6 au13 mars. Il est à noter qu’en 
2006, l’activité de poussières désertiques  à Banizoumbou ont été très important durant les 
mois de mars, avril et juin.  
L’évolution des AOD simulées par ALADIN est en accord avec celles observées. Il y a lieu 
de noter que la majorité des épisodes de poussières observés sont signalés par le modèle 
ALADIN. Cependant, les AOD simulées pour les journées sans  poussières restent un peu 
forte par rapport à celles observées notamment en janvier, février et mars. 
En comparaison avec les AOD simulées par CHIMERE-DUST (Schmechtig et al., 2011) pour 
l’année 2006 sur le site Banizoumbou (Figure 4.27), on remarque que le modèle ALADIN 
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représente mieux les AOD sur les situations important de poussières, notamment celles des 6-
13 mars, 1-10 avril et 10-20 juin. De plus, en été (juin-juillet-août), les AOD simulées par 
ALADIN restent légèrement au-dessus des observations, par contre celles simulées par 
CHIMERE-DUST sont beaucoup plus faibles. En automne, CHIMERE-DUST prévoit une 
activité forte des aérosols marquée par des pics d’AOD qui atteignent 3 en mois de novembre 
et 7.8 à 8.3 au mois de décembre, alors que l’observation ne dépasse pas 2. Pour cette saison 
les simulations ALADIN sont beaucoup plus cohérentes avec les observations. 
 
Fig. 4.26: Evolution des épaisseurs optiques simulées par Aladin (ligne rose) et observées par 
Aéronet  (points bleus) pour les périodes, respectivement de gauche à droite et de haut en 
bas:( janvier-février-mars), (avril-mai-juin),  (juillet-aout -septembre) et  (octobre-novembre-
décembre) de l’année 2006 pour la station Banizoumbou. 
 
Fig. 4.27 : Evolution des épaisseurs optiques simulées par CHIMERE-DUST (ligne rouge) et 
observées (points noirs) pour l’année 2006 sur le site de Banizoumbou (Schmechtig et al., 
2011).  
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A Mbour (Figure 4.28), la valeur maximale de l’AOD (~3) est observée le 9 mars. L’activité 
de poussière, en 2006, est beaucoup plus forte en juin, juillet et août sur ce site. Les AOD 
simulées par ALADIN sont en accord avec celles observées pour les saisons d’hiver, 
printemps et automne. Cependant, en été, les AOD simulées sont  légèrement surestimés.   
Nous avons également comparé les simulations des modèles ALADIN et CHIMERE-DUST 
pour ce site et sur la même période (Figure 4.29). Comme sur le site de Banizoumbou, les 
simulations de CHIMERE-DUST sur Mbour présentent des pics très élevés, pendant des 
épisodes de poussières,  comme lors du 8 mars 2006 où la valeur d’AOD simulée est de 7.4, 
alors que celle observée ne dépasse pas 3. Cependant, les AOD simulées par ALADIN pour 
cet épisode sont très raisonnables. 
  
 
 
Fig. 4.28 : Evolution des épaisseurs optiques simulées par Aladin (ligne rose) et observées par 
Aéronet  (points bleus) pour les périodes, respectivement de gauche à droite et de haut en 
bas:( janvier-février-mars), (avril-mai-juin), (juillet-aout -septembre) et  (octobre-novembre-
décembre) de l’année 2006 pour la station Mbour. 
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Fig. 4.29 : Evolution des épaisseurs optiques simulées par CHIMERE-DUST (ligne rouge) et 
observées (points noirs) pour l’année 2006 pour le site de Mbour (Schmechtig et al, 2011).  
 
 
Afin de mettre en évidence le comportement du modèle ALADIN pour les régions qui sont 
loin des sources, nous avons choisi de montrer les évolutions des AOD pour le site d’Ilorin 
(8°19’12’’ N, 4°20’24’’E) (Figure 4.30). Les AOD observées de fin décembre à début avril 
sont relativement importantes (~1). La valeur maximale dépasse 4 et a été  observée le 11 
mars. En effet, les aérosols transportés par le flux d’Harmattan, sont freinés au niveau du FIT 
par le flux opposé de mousson, avant d’être soulevés au dessus, ce qui a créé une zone de 
stagnation d’aérosols au-dessus de cette région. Les AOD simulées par ALADIN pour cette 
période sont également forts.  A noter que le maximum observé en mars est très bien prévu 
par ALADIN. Pour les autres mois, on remarque une parfaite concordance entre les 
simulations et les observations.  
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Fig. 4.30 : Evolution des épaisseurs optiques simulées par Aladin (ligne rose) et observées par 
Aéronet  (points bleus) pour les périodes, respectivement de gauche à droite et de haut en 
bas:( janvier-février-mars), (avril-mai-juin), (juillet-aout -septembre) et  (octobre-novembre-
décembre) de l’année 2006 pour la station Ilorin. 
 
 
4.9 Conclusion 
Les résultats présentés dans ce chapitre constituent une première étude climatologique 
des émissions en Afrique du nord effectuée par un modèle opérationnel de prévision 
numérique à l’échelle régionale. Cette étude permet la localisation des principales zones 
émettrices, les zones de dépôts sec et humide. Elle offre également une base de données en 
propriétés optiques des aérosols désertique pour cette région. 
L’apport annuel des émissions de poussières désertiques pour l’Afrique du nord (878 Tg.an-1) 
simulé par ALADIN est raisonnable en comparaison avec les études antérieures récapitulées 
dans le tableau 5.1.   
Les émissions simulées par ALADIN, issues de la région de Bodélé, sont les plus importantes 
(~2kg.m-2.an-1) en Afrique du nord, ce qui est en accord avec les publications antérieures (voir 
par exemple Prospero et al., 2002). En outre, le modèle ALADIN situe les principales zones 
de dépôt sec à proximité des zones d’émissions. Par contre les zones de dépôt humide ont été 
localisées un peu plus loin, au sud du Sahara, dans le Golfe de Guinée, en Afrique centrale et 
sur l’Océan Atlantique. 
Les cycles annuel et saisonnier des épaisseurs optiques simulées par ALADIN sont en bon 
accord avec les observations satellitaires. En effet ALADIN reproduit avec satisfaction les 
différentes directions de transport des aérosols désertiques.  
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Les évolutions des épaisseurs optiques simulées par ALADIN pour l’année 2006,  sont  
réalistes en comparaison avec les observations. En effet, ALADIN prévoit avec satisfaction la 
signature de la majorité des épisodes intense de poussières.  
Il est aussi intéressant de signaler que malgré l’absence d’une assimilation ou d’une 
initialisation régulière du contenu en poussière dans le modèle ALADIN, celui-ci reste fidèle 
aux observations. Ce constat suggère que le modèle, dont les conditions initiales et les 
conditions limites latérales sont régulièrement rafraîchies par le modèle coupleur (Arpège, 
toutes les 3 heures), ne génère aucune dérive sensible du contenu en poussières sur les 6 
années de simulation. On constate, également, que le bilan source/puits des poussières 
désertiques est correct puisqu’on enregistre le maintien d'une prévision de bonne raisonnable 
sur les champs d'AOD. 
Les différences signalées avec les autres modèles d’émission ou de transport de poussière, se 
rapportent aux différences dans les schémas de paramétrisation physique utilisés pour 
quantifier les émissions, la période d’étude, aux modèles atmosphériques expérimentés et aux 
bases de données relatives aux états de surface et aux  types de sols.  
Les coefficients d’extinctions simulés par ALADIN sont quatre fois plus grands que ceux de 
la climatologie de Tegen. Ceci a un effet important sur le comportement du modèle ALADIN 
qui utilise cette climatologie pour estimer l’impact des aérosols sur le rayonnement.  
C’est ce qui sera traité dans le chapitre suivant.  
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5.1 Introduction 
Après avoir intégré le cycle atmosphérique des poussières désertiques dans le modèle 
ALADIN, nous avons jugé utile d’évaluer cette version par rapport à une version d’origine 
qui est le cycle cy36-t1-op1-09 avec SURFEX utilisant la climatologie de Tegen des aérosols 
désertiques, désormais noté par ALADIN_clim-Tg ou version de contrôle. L'idée est d'évaluer 
si l'introduction pronostique des aérosols désertiques apporte une amélioration de la 
prévisibilité atmosphérique dans ALADIN.  
Pour répondre à cette question, nous avons choisi de représenter la racine carrée de l’erreur 
quadratique moyenne (RMSE) et le Biais des températures à deux mètres pour les deux 
modèles ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg par rapport à l’analyse ARPEGE pour les 
échéances 12, 24, 36 et 48 heures de l’année 2006. En effet, les poussières désertiques 
interagissent avec le rayonnement et influencent nettement le bilan radiatif, et donc la 
température qui est très  sensible aux variations de ce bilan. 
Nous avons volontairement choisi ARPEGE, comme référence, car c’est le modèle qui est 
utilisé en opérationnel pour piloter le modèle ALADIN. En plus, ces données sont disponibles 
en flexible utilisation, contrairement aux analyses du centre européen (CEP) qui sont 
compliquées à traiter dans le temps impact. Il y’a aussi l’absence des observations sur les 
régions désertiques, en densité suffisante, une autre contrainte qui nous a forcé à utiliser les 
données ARPEGE. Nous notons, aussi, que les configurations ALADIN_DUST et 
ALADIN_clim-Tg, basées sur un cycle récent opérationnel (cy36-t1-op1-09) incluant 
SURFEX, sont différentes de celle d’ARPEGE opérationnel de 2006, en particulier dans sa 
partie physique. Donc, éventuellement un Biais systématique lié aux défauts de réglage 
pourrait exister.   
Nous allons également regarder la sensibilité du modèle ALADIN_DUST durant la saison de 
la mousson de l’Afrique de l’Ouest. Pour cela, nous avons utilisé un domaine  centré sur la 
partie occidentale du Sahara [13°O à 12°E ; 8°N à 32°N], contenant les zones sources 
d’émission actives en cette saison et recouvrant les régions de la ZCIT ; le Heat Low (ou la 
Dépression thermique), le AEJ, TEJ, JOST, Mousson et l’Harmattan.  
Nous avons ensuite adopté la même méthodologie décrite dans le chapitre précédent pour 
simuler l’année 2006 (simulations portées sur des échéances successives de deux jours 
chacune) avec les mêmes configurations physiques et dynamiques et une augmentation de la 
résolution horizontale (10 km). Les conditions initiales et latérales des champs de poussières 
désertiques pour les simulations ALADIN_DUST sont fournies par la base de données établie 
antérieurement par le modèle ALADIN_DUST grand domaine (20km).  
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On note que, pour des raisons de stockage, la sauvegarde des produits Arpèges pour les quatre 
réseaux (r00, r06, r12, r18) disponibles pour l’année 2006 est limitée à l’échéance 12 heures. 
De ce fait, afin de réaliser une simulation de 48 heures d’échéance pour le jour « J », nous 
avons utilisé les fichiers ICMSHARP issus de deux réseaux « r00 » et « r12 » des deux 
journées successives (J et J+1). Nous obtenons ainsi un jeu de  17 fichiers coupleurs, montrés 
dans le Tableau 5.1. Le début des simulations est toujours à 00 UTC.  
Les simulations débutent le 1er janvier et s'achèvent le 31 décembre de l’année 2006.  
 
Tableau 5.1: Liste des 17 fichiers coupleurs « ICMSHARP » utilisés par les modèles 
ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg, avec les réseaux et échéances qui leurs 
correspondent. 
N° d’échéance  Jours  Réseaux et échéances Liste des 17 fichiers coupleurs 
utilisés par les deux modèles 
1 
2 
3 
4 
5 
6 
7 
8 
9 
10 
11 
12 
13 
14 
15 
16 
17 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR  J 
JOUR J+1 
JOUR J+1 
JOUR J+1 
JOUR J+1 
JOUR J+1 
JOUR J+1 
JOUR J+1 
JOUR J+1 
ICMSHARP_r0000 
ICMSHARP_r0003 
ICMSHARP_r0006 
ICMSHARP_ r0009 
ICMSHARP_ r0012 
ICMSHARP_ r1203 
ICMSHARP_ r1206 
ICMSHARP_ r1209 
ICMSHARP_ r1212 
ICMSHARP_ r0003 
ICMSHARP_ r0006 
ICMSHARP_ r0009 
ICMSHARP_ r0012 
ICMSHARP_ r1203 
ICMSHARP_ r1206 
ICMSHARP_ r1209 
ICMSHARP_ r1212 
ICMSHARP_00 
ICMSHARP_03 
ICMSHARP_06 
ICMSHARP_09 
ICMSHARP_12 
ICMSHARP_15 
ICMSHARP_18 
ICMSHARP_21 
ICMSHARP_24 
ICMSHARP_27 
ICMSHARP_30 
ICMSHARP_33 
ICMSHARP_36 
ICMSHARP_39 
ICMSHARP_42 
ICMSHARP_45 
ICMSHARP_48 
 
Les relations utilisées pour calculer les BIAIS et les RMSE sont données, respectivement, par 
les équations (5.1) et (5.2).  
( )
å
-
N
=i
ii
AF
N
=BIAIS
1
1
                                                                                            (5.1) 
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( )
å
-
N
=i
ii
AF
N
=RMSE
1
21                                                                                       (5.2) 
Avec  
N : est le nombre de point de grille. 
F : est le paramètre prévu 
A : est le paramètre analyse 
 
5.2  Evolution du RMSE et du Biais des modèles ALADIN_DUST et 
ALADIN_clim-Tg par rapport à l’analyse ARPEGE 
Les Figures 5.1, 5.2, 5.3 et 5.4 représentent les évolutions saisonnières de RMSE et de 
Biais, moyennées sur le domaine d’étude, des modèles ALADIN_DUST et ALADIN_clim-
Tg par rapport à l’analyse ARPEGE pour la température à deux mètres, respectivement, aux 
échéances : 12, 24, 36 et 48 heures, pour l’année 2006.  
L’analyse de ces figures montre que les courbes des RMSE des modèles ALADIN_DUST et 
ALADIN_clim-Tg évoluent conjointement. Cependant, dès qu’un épisode de poussière 
apparaît, la courbe de RMSE d’ALADIN_DUST décroche de celle d’ALADIN_clim-Tg, puis 
la rejoint à nouveau en fin d’épisode, comme pour les cas des 7-13 mars et 10-20 juin. Durant 
ces épisodes, les RMSE d’ALADIN_DUST dépassent ceux d’ALADIN_clim-Tg de 1.5°C. 
Ce qui permet d’avancer que  la prévision de modèle ALADIN_DUST s'écarte du champ 
d'analyse d'ARPEGE de manière plus prononcée que les prévisions issues d’ALADIN_clim-
Tg durant les épisodes de poussières.  
A ce stade deux hypothèses s'imposent compte tenu que la climatologie de Tegen ne permet 
pas d'intégrer les épisodes de poussières désertiques : (i) la prise en compte des poussières 
désertiques dans ALADIN dégradent la prévision numérique ou (ii) les analyses ARPEGE sur 
lesquelles sont basés ces calculs de scores n’intègrent pas, faute d'observation suffisante, les 
mesures de la modification de la température de surface en lien avec la charge  en aérosols 
désertiques.  
En ce qui concerne les Biais, on observe déjà, sur certaines périodes, un Biais négatif pour 
ALADIN_clim-Tg qui varie entre -2°C et 0.5°C. Une raison très éventuelle pourrait être qu’il 
s’agit là d’une différence entre la configuration d’ALADIN_clim-Tg couplée à SURFEX qui 
est basée sur un cycle récent par rapport à ARPEGE et ses analyses, obtenues dans la version 
opérationnelle ancienne (sans SURFEX) de la période 2006. Ceci signifie que la configuration 
utilisée dans nos simulations n'est pas réglée au mieux pour réduire davantage des biais de 
température à deux mètres sur cette zone de l'Afrique. Quant au modèle ALADIN_DUST, le 
fait que les extinctions intégrées soient plus fortes que celles de la climatologie de Tegen (voir 
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le chapitre 4), on observe  des Biais assez marqués, variant entre -3.3°C  et 0.4°C. D’ailleurs, 
durant les épisodes de poussière, on enregistre un écart entre les Biais des deux modèles 
d’environ -1.5 °C. Un aspect satisfaisant est que l’effet refroidissant des poussières 
désertiques est systématiquement obtenu dans ALADIN_DUST.   
 
Fig. 5.1: Evolution saisonnière de RMSE en (°C) (rouge) et du Biais en (°C) (bleu), moyennés 
sur le domaine d’étude, des modèles ALADIN_DUST (trait plein) et ALADIN_clim-Tg 
(tirets) par rapport à l’analyse ARPEGE pour la température à 2 mètres à l’échéance 12 
heures, pour l’année 2006. 
 
Fig. 5.2 : Evolution saisonnière de RMSE en (°C) (rouge) et du Biais en (°C) (bleu), 
moyennés sur le domaine d’étude, des modèles ALADIN_DUST (trait plein) et 
ALADIN_clim-Tg (tirets) par rapport à l’analyse ARPEGE pour la température à 2 mètres à 
l’échéance 24 heures, pour l’année 2006. 
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Fig. 5.3 : Evolution saisonnière de RMSE en (°C) (rouge) et du Biais en (°C) (bleu), 
moyennés sur le domaine d’étude, des modèles ALADIN_DUST (trait plein) et 
ALADIN_clim-Tg (tirets) par rapport à l’analyse ARPEGE pour la température à 2 mètres à 
l’échéance 36 heures, pour l’année 2006. 
 
 
 
Fig. 5.4 : Evolution saisonnière de RMSE en (°C) (rouge) et du Biais en (°C) (bleu), 
moyennés sur le domaine d’étude, des modèles ALADIN_DUST (trait plein) et 
ALADIN_clim-Tg (tirets) par rapport à l’analyse ARPEGE pour la température à 2 mètres à 
l’échéance 48 heures, pour l’année 2006. 
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Nous avons ensuite cherché à localiser géographiquement les Biais sur la température à 2 m 
des modèles ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg pour les mois de janvier, février et mars 
pour les échéances 12 h (Figure 5.5) et 24 h (Figure 5.6) et chercher un éventuel rapport entre  
les sources d’erreurs et les caractéristiques de la surface. 
A midi (Figure 5.5), on peut séparer les cartes des Biais des deux modèles en deux zones 
nord/sud suivant la latitude 17°N.  
Sur la partie nord (Saharienne), les Biais des deux modèles sont quasiment similaires, cette 
zone correspond aux faibles AOD en cette saison, qui influencent peu le bilan radiatif. Les 
zones des Biais positifs (0.5-1°C) sont localisées, généralement, au centre de la Mauritanie, 
du Mali et de l’Algérie. Ces zones sont connues pour leurs vastes étendues de dune comme 
l’Erg Chèche entre les frontières Algéro-Maliennes, l’Erg Iguidi entre l’Algérie et la 
Mauritanie, le grand erg occidental en Algérie et le centre du Mali et de la Mauritanie. A 
l’inverse, les régions à Biais négatifs sont repérées sur les régions montagneuses, comme le 
Hoggar jusqu’au plateau de Tademaït et l’Atlas Marocain. Ces Biais atteignent localement -
2°C.  
Au sud de 17°N, on enregistre une nette différence entre les deux versions d’ALADIN, 
généralisée sur toute cette partie sud du domaine. Ceci est la conséquence d’une forte activité 
en émission de poussière simulée par ALADIN_DUST, notamment au mois de mars, et d’un 
transport préférentiel vers le sud en cette saison. Les Biais simulés par ALADIN_DUST 
dépassent parfois -3°C sur le Burkina Faso, le Bénin et le Togo.   
 
Fig. 5.5 : Cartes saisonnières des Biais en (°C) des modèles ALADIN-DUST (à gauche) et 
ALADIN_clim-Tg (à droite), par rapport à l’analyse ARPEGE, pour la température à 2 mètres 
à 12 heures d’échéance, pour l’année 2006 (janvier-février-mars (JFM)). 
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Une répartition nord/sud semblable des zones de Biais est constatée pour l’échéance 24 heures 
(Figure 5.6). La latitude 17°N sépare donc deux zones très distinctes en Biais. Les Biais 
positifs (0.5 à 2°C) sont localisés sur les régions désertiques et les Biais négatifs (-4°C à -
0.5°C) sont enregistrés au sud sur le Sahel. 
 
Fig. 5.6 : Cartes saisonnières des Biais en (°C) des modèles ALADIN-DUST (à gauche) et 
ALADIN_clim-Tg (à droite), par rapport à l’analyse ARPEGE, pour la température à 2 mètres 
à 24 heures d’échéance, pour l’année 2006 (janvier-février-mars (JFM)). 
 
 
Les Biais chauds sur les régions désertiques et les Biais froids sur les zones montagneuses et 
les régions Sahéliennes, nous amènent à penser à un éventuel défaut dans la représentation des 
caractéristiques de la surface dans le modèle ALADIN.  En effet, la température à deux 
mètres dépend largement de ces caractéristiques, notamment l’albédo. Par exemple, une sous-
estimation de l’Albédo par le modèle induit un réchauffement à la surface. En comparant les 
cartes d’Albédo d’ISBA utilisées par SURFEX et celles dérivées de MODIS (Figure 5.7), on 
constate une sous-estimation de l’Albédo sur toutes les régions désertiques. Ce dernier est 
faible sur les régions montagneuses (-0.02) comme le Hoggar et la partie sud de l’Atlas 
Marocain mais très marqué sur les autres zones du Sahara. Au centre de la Mauritanie, du 
Mali et de l’Algérie, l’Albédo est sous-estimé de -0.15, ce qui induit physiquement une 
augmentation supplémentaire des températures à deux mètres. Cela est très cohérent avec les 
Biais positifs observés sur ces régions.   
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Fig. 5.7: Différences entre l’Albédo ISBA et MODIS pour les mois de janvier, février et mars. 
 
Pour mettre en évidence l’apport net des aérosols désertiques sur les températures à deux 
mètres dans les modèles ALADIN_clim-Tg et ALADIN_DUST,  une version d’ALADIN 
sans les poussières désertiques (ALADIN_0DUST) a été relancée. Ainsi, des scores par 
rapport aux analyses ARPEGE ont été calculés.  La Figure 5.8 représente l’évolution de 
l’écart entre les Biais d’ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg par rapport à 
ALADIN_0DUST et l’évolution des AOD moyennées sur le domaine d’étude, pour les mois 
de mars et juin de l’année 2006 pour l’échéance 12 heures. En effet, ces deux mois 
correspondent à des épisodes bien marqués en charge d'aérosols désertiques (Kocha et al. 
2011 ; Slingo et al. 2006). 
La Figure 5.8 montre que les aérosols désertiques issus de la climatologie de Tegen 
contribuent à une diminution, en moyenne, de -0.3°C et -0.2°C de la température à deux 
mètres, respectivement, aux mois de mars et juin. Cet écart reste quasiment constant durant 
tout le mois, car une climatologie mensuelle constante a été utilisée. Par contre, l’apport des 
aérosols désertiques sur les températures, calculé pour ALADIN_DUST, est très sensible aux 
variations des épaisseurs optiques simulées par le modèle. Pour des AOD moyennes de 
l’ordre de 1, la température diminue en moyenne de -1.7°C. Parfois, pour des situations 
intenses en charge de poussière, la diminution des températures locales dépasse largement ces 
valeurs moyennes (voir les journées du 11 mars et 12 juin). Par exemple pour la situation des 
6-13 mars (Figure 5.9), l’écart de température enregistré entre ALADIN_DUST et 
ALADIN_clim-Tg avoisine -5 °C sur les stations de Ouagadougou, Bamako et Niamey. Pour 
la même situation, Mallet et al. (2009) ont enregistré des diminutions locales de température à 
deux mètres simulées par Méso-NH, avec et sans les poussières, atteignant -2.8°C au nord du 
Benin et -3.7°C à l’ouest du Nigéria. De même, Kocha et al. (2011) ont obtenu des 
diminutions de température de l’ordre de 1 à 2°C en moyenne avec le modèle 
AROME_DUST par rapport à AROME. Konare et al. (2008) ont étudié l’effet des poussières 
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désertiques sur la température de surface pour les mois de juin, juillet, août et septembre sur la 
période 1969-2006 avec le modèle climatique régional (RCM). Ils ont constaté une 
diminution moyenne de la température de l’ordre de -2°C coïncidant avec les zones à fortes 
AOD au-dessus de l’Afrique de l’Ouest. 
Il est clair que les aérosols désertiques contribuent sensiblement à la diminution des 
températures à la surface via l’absorbsion/diffusion d’une partie du rayonnement solaire 
(Slingo et al. 2006). Ce que le modèle ALADIN_DUST a bien saisi par rapport à 
ALADIN_clim-Tg.  
En conclusion, les résultats des simulations montrent que les aérosols désertiques jouent un 
rôle significatif sur la prévision numérique lors des épisodes de poussières. En revanche, dans 
l'état actuel il est difficile de mesurer cet apport en calculant des scores de prévisions basés 
sur des analyses qui intègrent trop peu d'observations sensibles. Les processus d'assimilation 
des données dans ARPEGE rejettent très probablement les quelques stations de surface qui 
mesurent le passage d'épisodes de poussières.  
   
 
 
 
 
Fig. 5.8: Evolution de l’écart des Biais en (°C), des modèles ALADIN_DUST (rouge) et 
ALADIN_clim-Tg (bleu) par rapport à ALADIN-0DUST, pour les températures à 2 mètres à 
12 heures d’échéance, pour les mois de mars (à gauche) et juin (à droite) de l’année 2006 (les 
Biais sont calculés par rapport à ARPEGE). Le trait noir montre l’évolution des AOD 
moyennées sur le domaine pour les mois de mars (à gauche) et juin (à droite). 
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Fig. 5.9: Evolution de la température à deux mètres en (°C), simulée par ALADIN_DUST 
(rouge) et ALADIN_clim-Tg (tirets bleu) comparé à la température observée pour le mois de 
mars pour les stations : Ouagadougou, Bamako et Niamey. 
 
 
5.3 Effet des poussières sur le bilan radiatif 
Nous avons ensuite analysé l’impact des aérosols désertiques sur le bilan radiatif. Et 
comme les poussières désertiques impactent beaucoup plus les courtes longueurs d’ondes (0.2 
à 4 µm) que sur les grandes longueurs d’ondes (4 à 500 µm) (Highwood et al., 2003), alors 
seul le spectre visible est analysé dans cette partie. Pour cela, le  rayonnement net au sommet 
de l’atmosphère, à la surface et le rayonnement absorbé ont été représentés sur les Figures 
5.10, 5.11 et 5.12 en fonction des épaisseurs optiques  pour la journée du 11 mars 2006. Les 
champs représentés sont des flux moyens entre 12h00 et 15h00 TU. 
L’analyse des ces figures permet de tirer les conclusions suivantes : 
- Que ce soit au sommet, à la surface ou au sein de l’atmosphère, on constate des différences, 
positives/négatives, marquées entre les deux simulations sur les zones à fortes AOD. Cela 
suggère que l’effet direct des poussières désertiques joue un rôle important sur le bilan radiatif 
atmosphérique.  
- La présence de poussières (AOD > 2.5) entraîne, localement, une augmentation d’environ de 
50-200 W.m2, soit 9% du rayonnement visible net au sommet de l’atmosphère (Figure 5.10 à 
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droite), une diminution de l’ordre de 200 à 300 W.m
2 de flux solaire net à la surface (Figure 
5.11 à droite), soit 33%. Par conséquence, on obtient une augmentation d’environ 300 W.m2 
de flux solaire absorbé (Figure 5.12 à droite), soit 42%. 
Ces résultats sont très cohérents avec ceux trouvés par Kocha (2011) avec le modèle AROME 
pour le mois de juin 2006. En effet, AROME simule en moyenne une augmentation de 2% du 
flux solaire au sommet, une diminution de 24 % du rayonnement net à la surface et une 
augmentation de 37 % pour le rayonnement absorbé.   
 
Fig. 5.10 : Flux solaire net moyen incident au sommet de l’atmosphère  (en W.m2), entre 
12 :00 et 15 :00, de la simulation ALADIN_DUST (à gauche) et de la différence entre les 
simulations ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg (à droite). 
 
Fig. 5.11 : Flux solaire net moyen à la surface de l’atmosphère  (en W.m2), entre 12 :00 et 
15 :00, de la simulation ALADIN_DUST (à gauche) et de la différence entre les simulations 
ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg (à droite). 
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Fig. 5.12 : Flux solaire net moyen absorbé par l’atmosphère (en W.m2), entre 12 :00 et 15 :00, 
de la simulation ALADIN_DUST (à gauche) et de la différence entre les simulations 
ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg (à droite). 
 
 
 
La Figure (5.13) montre une coupe verticale zonale, effectuée à 12°N, de la différence des 
températures entre les modèles ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg (en °C) en fonction 
des extinctions pour le 11 mars à 15h00 TU. Tout d’abord, on remarque des valeurs 
importantes de l’extinction de l’ordre de 0.15-0.25 km-1 localisées entre 800 et 600 hPa. En 
effet, les fortes concentrations en poussières sont à l’origine de la forte absorption en sein de 
l’atmosphère illustrée par la Figure (5.12). Elles contribuent alors au réchauffement de 
l’atmosphère d’environ 0.5 à 2 °C entre 800 et 600 hPa. Par contre, à la surface, la diminution 
du flux solaire net induit un refroidissement d’environ -2 à -3 °C entre 1000 et 900 hPa. Donc, 
les poussières désertiques simulées par ALADIN contribuent à un réchauffement de 
l’atmosphère dans la troposphère mais à un refroidissement près de la surface. 
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Fig. 5.13 : Coupe verticale de la différence des températures entre les modèles 
ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg (en °C) et les contours, représentent les extinctions 
simulées par ALADIN_DUST (en km-1), prise à 12°N pour le 11 mars à 15 :00. 
 
 
 
Nous avons ensuite cherché à évaluer le rayonnement net simulé à la surface par les deux 
versions d’ALADIN par rapport aux mesures in-situ de WANKAMA (Niger), disponibles 
dans la base de données AMMA. Sur le même diagramme d’évolution, nous avons représenté 
les AOD observés et simulés afin de comparer les charges réelles en poussières simulées et 
observées, ainsi que les valeurs correspondantes du rayonnement net à la surface. Notons que 
le site de WANKAMA ne possède pas de station photomètre, permettant la mesure de l’AOD, 
et nous avons donc utilisé celui de Banizoumbou qui se situe aux environ de 15 km au sud 
(voir la figure 5.13). En effet l’épisode des 6-13 mars est d’échelle synoptique et a touché 
toute l’Afrique de l’Ouest. On peut donc considérer, au vu de la proximité de Banizoumbou et 
WANKAMA, que les données photométriques de Banizoumbou sont représentative des 
valeurs à WANKAMA. Les sorties de modèles ALADIN sont à une fréquence de trois heures 
d’échéances et les observations de la station WANKAMA sont moyennés sur 3 heures. Les 
résultats de cette étude sont représentés par la Figure 5.14. 
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Fig. 5.13 : Localisation des sites de mesure WANKAMA et Banizoumbou 
 
 
 
 
 
Fig. 5.14 : Evolution du flux solaire net à la surface Rnet : mesuré Rnet OBS (en noir), 
simulé par ALADIN_DUST (en rouge), simulé par ALADIN_clim-Tg (en bleu) pour la 
station de WANKAMA et celle des épaisseurs optiques observées par la station de 
Banizoumbou (en point noir) et simulées par ALADIN_DUST (en ver) du 7 au 15 mars 2006.  
 
Pour faciliter l’analyse de cette figure, nous avons projeté les données sur un tableau (Tableau 
5.1) pour les journées des 7, 8, 9, 10, 11 et 14 mars. La journée du 14 mars est utilisée comme 
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référence, car la tempête de poussière s’est calmée et les AOD observés se stabilisent à la 
normale (~0.4).  
Tableau 5.1 : valeurs approximatives des flux solaires nets à la surface (Rnet) et de 
l’AOD, observées et simulées. 
Jours Observées ALADIN_DUST ALADIN_clim-Tg 
7 mars 
12 :00 
AOD 
Rnet (W.m2) 
2.9 
700 
0.9 
560 
0 .22 
680 
8 mars 
12 :00 
AOD 
Rnet (W.m2) 
4.2 
630 
1.5 
430 
0.22 
680 
9 mars 
12 :00 
AOD 
Rnet (W.m2) 
2.8 
720 
3.8 
200 
0.22 
650 
10 mars 
12 :00 
AOD 
Rnet (W.m2) 
1.7 
810 
3.4 
260 
0.22 
680 
11 mars 
12 :00 
AOD 
Rnet (W.m2) 
1 
800 
1 
520 
0.22 
680 
14 mars 
12 :00 
AOD 
Rnet (W.m2) 
0.4 
860 
1.5 
450 
0.22 
680 
 
La comparaison des résultats permet de tirer les conclusions suivantes : 
- L’effet radiatif des poussières est repéré sur les mesures des flux solaires nets à la 
surface durant les journées à fortes AOD (7, 8 et 9 mars). Pour une différence maximale de 
3.8 sur l’AOD (8 mars) par rapport à la référence (14 mars), le flux solaire diminue d’environ 
230 W.m2. Cela équivaut à une diminution du flux solaire d’environ 61 W.m2.AOD-1.  
- De même, la simulation ALADIN_DUST a révélé cette diminution du rayonnement 
net à la surface, mais avec des grandeurs très marquées, notamment pour la journée du 9 mars 
(200 W.m2). Pour une différence maximale de 2.9 sur l’AOD, simulée le 9 mars par rapport à 
la journée du 7 mars, le flux solaire diminue d’environ 360 W.m2. Cela équivaut à une 
diminution du flux solaire de 124 W.m2.AOD-1. 
- Le rayonnement solaire net à la surface simulé par les deux versions d’ALADIN est 
nettement sous-estimé.  
- Aucune signature des poussières n’est enregistrée pour le modèle ALADIN_clim-Tg. 
Le flux solaire net à la surface reste globalement constant au voisinage de 680 W.m2, durant 
tout l’épisode, à l’exception de la journée du 9 mars. Pour cette journée, la diminution est peut 
être simplement due à la couverture nuageuse associée à la perturbation. 
- L’arrivée de la tempête de poussière sur WANKAMA est simulée avec un retard 
d’une journée (Mokhtari et al., 2012). Les AOD simulées pour la journée du 7 mars par 
ALADIN_DUST sont sous-estimés. Malgré cela, le rayonnement solaire net reste sous-estimé 
par rapport à l’observation in-situ.  
- Même si les AOD simulées par ALADIN_DUST sont égales à celles observées 
(journée du 11 mars), la sous-estimation du rayonnement net à la surface par 
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ALADIN_DUST reste toujours marquée (-280 W.m2). Cela nous amène à penser que la 
réponse du schéma de transfert radiatif, utilisé dans le modèle ALADIN, à la variation des 
AOD est très amplifiée. Cette réponse exagérée peut expliquer les Biais négatifs de 
température calculés par le modèle ALADIN_DUST. 
L’analyse des impacts radiatifs des poussières désertiques montre une présence d’un Biais 
systématique d’environ 200 W.m
2 entre les simulations ALADIN_clim-Tg et les 
observations, en particulier lorsque la charge atmosphérique réelle en poussières désertiques 
est proche de la climatologie. Par ailleurs, le passage de panache de poussière au dessus de 
WANKAMA induit une diminution de rayonnement net d’environ 230 W.m2, soit environ 61 
W.m2.AOD-1, si on considère que l’AOD de WANKAMA égale à celle de Banizoumbou. Par 
contre dans les simulations ALADIN_DUST, c’est plutôt à 124 W.m2.AOD-1, soit le double. 
Ces résultats sont exactement similaires à ceux obtenus par Kocha (2011) utilisant 
AROME_DUST avec un schéma radiatif similaire à celui d’ALADIN. Ce qui permet de dire 
que les aérosols intégrés dans ALADIN absorbent ou diffusent deux fois trop.  
En conclusion, les poussières désertiques intégrées dans le modèle ALADIN contribuent 
considérablement à la diminution du rayonnement solaire net à la surface. Cela entraine un 
refroidissement des températures près de la surface, mais qui est trop fort par rapport aux 
observations. Cette anomalie est causée par le schéma du rayonnement utilisé par le modèle, 
qui amplifie l’impact radiatif des poussières désertiques d’un facteur 2 par rapport à 
l’observation.   
5.4 Impact des aérosols sur la dynamique de l’atmosphère 
 
Dans cette partie, nous allons étudier le comportement des simulations  
ALADIN_DUST durant la saison de la mousson Africaine (juin, juillet et août) par rapport 
aux simulations ALADIN-clim-Tg (version de contrôle). Nous nous intéresserons plus 
particulièrement aux conséquences du forçage radiatif sur l'AEJ, du fait de la localisation 
horizontale des poussières et de leurs impacts. En effet, l'AEJ et la dépression thermique 
saharienne sont des éléments clés de la mousson qui sont pilotés au premier ordre par les 
champs de température. L'AEJ peut en effet être considéré comme un vent thermique. En 
modifiant les champs de température, les aérosols sont donc susceptibles de modifier la 
dynamique atmosphérique associée à ces deux  éléments, et ainsi affecter le système de 
mousson africaine dans son ensemble. Ainsi, le transport de quantités importantes de 
poussières par l'AEJ depuis les sources de l'est de l’Afrique du nord, comme la dépression de 
Bodélé au nord du Tchad ou les sources de l'ouest du Soudan, pourrait avoir un impact sur la 
stratification atmosphérique dans la région de l'AEJ et, à son tour, modifier les propriétés de 
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l'AEJ lui-même, et impacter  plus globalement sur la météorologie de l'Afrique de l'Ouest . 
Cette étude est restreinte aux périodes de mousson (juin, juillet août). 
 
5.4.1 Vents zonaux 
La figure 5.14 montre la coupe verticale méridienne du vent zonal simulé par 
ALADIN_DUST et la différence du vent zonal entre ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg, 
en moyenne zonale dans la bande [13°W;11°E] et sur les mois de juin, juillet et août de 
l’année 2006. Sur cette figure, on retrouve les principaux jets caractérisant la région de 
l’Afrique de l’Ouest en saison de mousson. L’AEJ est localisé entre 10°N et 16 °N autour des 
niveaux de pression 650 et 550 hPa, avec une intensité de 14 m.s-1 ; le TEJ est localisé aux 
latitudes inférieures (<10°N) vers 150 hPa et enfin, le JOST aux latitudes supérieures (>30°N) 
autour de 200 hPa. 
 
En basse couche (<850 hPa), l’orientation Ouest du flux d’Harmattan et celle d’Est du flux de 
mousson sont amplifiées.  
 L’isoligne zéro du vent zonal  permet (parmi d’autres paramètres) de délimiter la couche de 
mousson avec la SAL. En surface cet isoligne indique la zone de convergence entre les flux 
de mousson et d’harmattan (FIT), positionné vers 19,5 °N.  
Au niveau de l’AEJ (600hPa) au sud de 14 °N, les poussières désertiques entraînent une 
augmentation des vents d’Est d’environ -0.3 m.s-1. Au-dessus du FIT (20 °N), les vents d’Est 
sont ralentis.  
 
En altitude, vers 300 hPa (8 à 14 °N), les vents d’Est sont freinés. De même, pour les vents de 
l’Ouest  vers 24 °N. 
 
 
CHAPITRE 5: Evaluation du modèle ALADIN_DUST 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 147 
 
 
Fig. 5.14 – Coupe verticale méridienne du vent zonal (en m.s-1) simulée par ALADIN_DUST 
(à gauche) et la différence du vent zonal entre ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg (en m.s-
1) (à droite), en moyenne zonale dans la bande [13°W;11°E] et sur les mois de juin, juillet et 
août de l’année 2006. L’isoligne de vent nul est en noir (à gauche). A droite, le vent zéro est 
représenté par les isolignes rouge et bleus, respectivement, pour la simulation 
ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg. 
 
5.4.2 Vents méridiens  
La Figure 5.15 montre la coupe verticale méridienne du vent méridien simulée par 
ALADIN_DUST et la différence du vent méridien entre ALADIN_DUST et ALADIN_clim-
Tg, en moyenne zonale dans la bande [13°W;11°E] et sur les mois de juin, juillet et août de 
l’année 2006. Sur cette figure, on retrouve les principaux flux de surface caractérisant la 
région de l’Afrique de l’Ouest. Le flux de mousson qui s’étend jusqu’à 19 °N, avec une 
intensité maximale de 5 m.s-1 et le flux d’Harmattan, dans la direction opposée, avec une 
intensité de 3 m.s-1.  
Dans les basses couches (<900hPa), les parties amont du flux de mousson et de l’Harmattan 
sont renforcées, donc il y’a plus d’arrachement des poussières désertiques. Les isolignes du 
vent zéro sont confondus. En revanche, entre 800 et 600 hPa, le flux d’Harmattan est freiné 
d’environ 0.4 m.s
-1 limitant le transport des poussières vers le sud et avantageant 
l’accumulation des poussières sur ces régions.  
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Fig. 5.15 – Coupe verticale méridienne du vent méridien (en m.s-1) simulée par 
ALADIN_DUST (à gauche) et la différence du vent méridien entre ALADIN_DUST et 
ALADIN_clim-Tg (en m.s-1) (à droite), en moyenne zonale dans la bande [13°W;11°E] et sur 
les mois de juin, juillet et août de l’année 2006. L’isoligne de vent nul est en noir (à gauche). 
A droite, le vent zéro est représenté par les isolignes rouge et bleue, respectivement, pour la 
simulation ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg. 
 
5.4.3 Vitesses verticales 
La figure 5.16 montre la coupe verticale méridienne du vent vertical simulé par 
ALADIN_DUST et la différence du vent vertical entre ALADIN_DUST et ALADIN_clim-
Tg, en moyenne zonale dans la bande [13°W;11°E] et sur les mois de juin, juillet et août de 
l’année 2006. Cette figure illustre bien les deux zones principales impactant la mousson 
africaine, en l’occurrence la ZCIT et la dépression thermique saharienne. 
La limite nord de la ZCIT est localisée vers 16°N, mais les ascensions dans les couches 
moyennes (<500 hPa) continuent jusqu’à 24°N. Au nord de cette latitude, on localise la 
dépression thermique saharienne. L’isoligne de vent zéro délimite bien les frontières entre les 
ascendances et les subsidences.  
Au sud de 13°N (la figure gauche), les ascendances sont freinées d’environ 0.4 mm.s
-1. Ce qui 
limite le développement de la convection profonde dans ces régions. On retrouve l'effet de 
stabilisation de l'atmosphère par les aérosols désertiques situés au-dessus du flux de mousson. 
Entre 13°N et 20°N, dans les couches moyennes, les ascendances  sont renforcées d’environ 1 
mm.s-1 Cette signature déjà mise en évidence par la thèse de Kocha (2001), indique que la 
convection est renforçée au-dessus du FIT. Le transport vertical des aérosols désertiques est 
donc renforcé dans cette zone de convergence. 
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Au nord de 20°N, en basses couches (<850 hPa), les subsidences sont renforcées de 0.4 mm.s-
1. Cette signature indique un léger renforcement de la dépression thermique (heat low) en 
basses couches. 
Inversement, en altitude (>800 hPa), les poussières désertiques ont tendance à diminuer la 
subsidence associée à la dépression thermique. 
 
Fig. 5.16 : Coupe verticale méridienne du vent vertical (en mm.s-1) simulée par 
ALADIN_DUST (à gauche) et la différence du vent vertical entre ALADIN_DUST et 
ALADIN_clim-Tg (en mm.s-1) (à droite), moyennées zonalement dans la bande [13°W;11°E] 
et sur les mois de juin, juillet et août de l’année 2006. L’isoligne de vent nul est en noir (à 
gauche). A droite le vent zéro est représenté par les isoligne rouge et bleu, respectivement, 
pour la simulation ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg. 
 
La Figure 5.17, donne des résultats similaires sur les champs de température potentielle.  
Dans les basses couches (<850 hPa), les poussières désertiques induisent un refroidissement à 
la surface de 0.8 °C entre 14 °N et 28 °N. Inversement, en moyenne troposphère les 
poussières désertiques réchauffent l’atmosphère d’environ 0.2°C  entre 12°N et 30°N, avec un 
maximum de 0.3 °C au-dessus du FIT. Globalement, ces résultats sur la température 
potentielle mettent en évidence l'effet de stabilisation de l'atmosphère sur l'ensemble de la 
région. 
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Fig. 5.17 : Coupe verticale méridienne de la température potentielle (en °C) simulée par 
ALADIN_DUST (à gauche) et la différence des températures potentielles entre 
ALADIN_DUST et ALADIN_clim-Tg (en °C) (à droite), en moyenne zonale dans la bande 
[13°W;11°E] et sur les mois de juin, juillet et août de l’année 2006. A droite, la différence 
nulle des températures est représentée par l’isoligne noire. 
 
 
Conclusion 
En conclusion de ce chapitre, il est possible d'indiquer que la prise en compte des 
poussières désertiques dans le modèle ALADIN a permis de repérer les diminutions du flux 
radiatif net à la surface induit par les poussières, notamment durant les épisodes extrêmes de 
tempête de poussières. Malheureusement, la quantification de cet impact est amplifiée d’un 
facteur 2 par le schéma de rayonnement utilisé par le modèle. Cela induit une diminution 
marquée de la température à la surface qui renforce l’erreur des Biais dans les scores de 
modèle. On peut penser que ce schéma est ajusté  pour les faibles épaisseurs optiques telles 
que celles de la climatologie de Tegen qui ne dépasse pas 0.3 durant toute l’année. A ce stade, 
des études supplémentaires sont nécessaires pour évaluer la réponse du schéma radiatif 
d'ALADIN aux aérosols. A cette anomalie, s’accumule les erreurs liées aux défauts de modèle 
dans sa représentation des caractéristiques de la surface, notamment l’albédo. 
La deuxième conclusion est que les poussières désertiques impactent la dynamique 
atmosphérique de la région ouest Africaine. En surface, elles renforcent le flux d’Harmattan, 
notamment en son amont, et le ralentissent  dans les couches supérieures (800 à 600 hPA).  
Par ailleurs, les poussières désertiques entraînent une intensification de AEJ vers les latitudes 
inférieures (<13°N) en favorisant le transport trans-atlantique, et une diminution des 
ascendances dans la ZCIT.  
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Enfin, les poussières désertiques diminuent l’intensité de la dépression thermique, donc une 
augmentation de la pression à la surface. Elles réchauffement l’atmosphère notamment dans 
les couches d’accumulation des poussières (850 à 600 hPa).  
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
CHAPITRE 5: Evaluation du modèle ALADIN_DUST 
 
152 Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 
 
 
 
 
 
Conclusion et Perspectives 
 
Amélioration de la prise en compte des aérosols terrigènes dans les modèles atmosphériques à moyenne échelle 153 
 
Conclusion et perspectives 
Ce travail de thèse est une contribution  qui vise à améliorer nos connaissances sur le 
cycle des aérosols désertiques en Afrique du Nord et à développer une stratégie pour la 
modélisation et l’étude de ce cycle dans le modèle de prévision numérique ALADIN. Pendant 
cette thèse, un module interactif de poussières désertiques a été branché dans ce modèle, qui 
permet à la fois de prévoir les concentrations de poussières, leurs propriétés optiques, ainsi 
que leurs rétroactions sur la prévision météorologique. Ces nouveaux produits simulés par 
ALADIN sont d’un intérêt important pour les services météorologiques. Ils servent aux 
prévisionnistes dans l’élaboration des bulletins TAF (Terminal Aerodrome Forecast) pour les 
Aérodromes, en terme de visibilité, à l’instar des pays de l’Afrique du Nord qui utilisent ce 
modèle quotidiennement en opérationnel et qui assistent fréquemment à de violentes tempêtes 
de sable. Cette contribution est aussi intéressante pour les pays européens, en particulier ceux 
situés au sud du continent, qui sont affectés par des remontées de poussières désertiques en 
quantités suffisantes pour dégrader occasionnellement la qualité de l’air. Nous signalons aussi 
que, durant la campagne FENNEC (http://fenoc.sedoo.fr), qui s’est déroulée en juin 2011, 
ALADIN_DUST a produit des prévisions quotidiennes sans interruption pendant plus de 30 jours 
consécutifs. Son coût numérique faible, en fait un outil intéressant pour le support des campagnes 
d'observations.  Pendant FENNEC, les sorties et des champs diagnostiques issus d'ALADIN, de 
MesoNH et d'AROME  ont  servi de base pour la décision des plans de vols et des briefings 
journaliers. 
Le cycle de vie de l’aérosol désertique est modélisé dans le système couplé ALADIN-
SURFEX en deux étapes principales : une partie atmosphérique qui est traitée par le biais du 
module ORILAM, adapté à l’environnement ALADIN, permettant la gestion du transport, la 
sédimentation et le dépôt humide des poussières désertiques, et une partie émission qui est 
gérée dans le modèle de surface SURFEX via le module DEAD.  
Un des principaux acquis de ce travail de thèse a été l’amélioration de la prise en compte des 
émissions de poussières désertiques dans le module DEAD. En se basant sur les 
paramétrisations physiques de Marticorena et Bergametti (1995) et celles de Shao (1996), 
choisies après un examen de compatibilité et des tests de sensibilité, nous avons proposé une 
version révisée pour le module DEAD plus compatible avec les bases de données globales 
ECOCLIMAP et FAO utilisées dans SURFEX. Nous avons introduit la granulométrie du sol, 
ajusté la relation de Fécan (1999) et utilisé l’efficacité de sandblasting proposée par Shao 
(1996).  
L’évaluation du système couplé ALADIN-SURFEX sur la situation météorologique des 6-13 
mars 2006 a montré sa capacité à simuler les épisodes de poussière tant en intensité qu’en 
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extension. En termes d’extension, le modèle simule bien l’étendue spatiale du panache de 
poussière sur l’Afrique du Nord ainsi que le transport vers le Golfe de Guinée. En termes 
d’intensité, le modèle reproduit de manière satisfaisante la variation des épaisseurs optiques et 
des concentrations en comparaison avec les données AERONET disponibles dans la base de 
données AMMA. 
Nous notons que les changements apportés au schéma des émissions de poussière ont 
largement contribué à l’amélioration de la représentation des épaisseurs optiques observées 
dans la région d’Ilorin, en comparaison aux simulations réalisées par Tulet et al., (2008) et 
Kocha et al, (2011). De même, elles offrent une représentation meilleure de la distribution 
spatiale des poussières sur la région de Mbour (Sénégal) qui est largement surestimée par 
l’ancienne version DEAD. Et enfin, on renforce nettement les émissions dans la zone de 
Bodélé qui étaient sous-estimées par la précédente version de DEAD (Thèse Kocha, 2011).  
Le deuxième objectif de ce travail était d’établir une climatologie des émissions et des 
propriétés optiques des aérosols désertiques pour l’Afrique du Nord. Pour cela, nous avons 
réalisé des simulations de longue durée aux échelles régionales. Nous avons utilisé le système 
couplé ALADIN-SURFEX pour simuler les émissions et les propriétés optiques des aérosols 
désertiques sur une période de cinq années, soit de 2006 à 2010, avec une résolution spatiale 
de 20 km. 
En ce qui concerne les émissions, ce travail a permis essentiellement de quantifier les 
émissions d’aérosols désertiques depuis l’Afrique du Nord, de déterminer les zones les plus 
émettrices en intensité et d’étudier le cycle saisonnier des émissions. Les simulations 
ALADIN montrent que le nord de l’Afrique est une source majeure d’émissions d’aérosols 
désertiques à l’échelle globale avec en moyenne 878 Mt.an
-1
 d’aérosols désertiques. Cette 
estimation est en bon accord avec celles disponibles dans la littérature. En outre, ces 
simulations permettent d'identifier la région de Bodélé comme la zone la plus émettrice en 
Afrique du Nord avec en moyenne 2 kg.m-2.an-1, ce qui est en accord avec plusieurs études 
réalisées sur la région (Zender et al., 2003, Prospero et al., 2002). Par ailleurs, il faut noter que 
la résolution 20 km ne reproduit pas d’une manière satisfaisante la convection explicite et les 
sources convectives liées aux Haboobs (courant de densité), en particulier pendant la saison 
de la mousson. Il faut donc considérer que ces sources sont probablement sous-estimées dans 
les simulations ALADIN. Kocha et al., (2011) a d'ailleurs mis en évidence des concentration 
en aérosols désertiques plus importantes dans les zones convectives, comme à l’ouest du 
Hoggar.  
En termes de saisonnalité, on remarque que les émissions de poussière sont plus importantes 
au printemps avec une moyenne de 285 Tg.an-1 et faibles en automne avec une moyenne 
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annuelle de 149 Tg.an-1. Cette évolution saisonnière  est cohérente avec celle estimée par 
Tanaka et Chiba (2005). Par ailleurs, on observe deux zones distinctes: le Sahara occidental et 
le Sahara oriental. Pour la partie occidentale du Sahara, les émissions restent actives de la fin 
de l’hiver à l’été alors que la partie orientale du Sahara émet plus en hiver et au printemps. 
Ces différences en termes de saisonnalité entre l’ouest et l’est du Sahara sont en accord avec 
les résultats obtenus par Laurent et al. (2008) et Schmechtig et al., (2011).  
Par ailleurs, le modèle ALADIN situe les principales zones de dépôt sec à proximité des 
zones d’émissions. Par contre, les zones de dépôt humide ont été localisées un peu plus loin, 
au sud du Sahara, dans le Golfe de Guinée, en Afrique centrale et sur l'Océan Atlantique.  
En plus des émissions, cette étude nous a aussi permis d’établir une climatologie des 
propriétés optiques des aérosols désertiques pour l’Afrique du Nord. La climatologie 
mensuelle des épaisseurs optiques simulées par ALADIN est en bon accord avec les 
observations satellitaires et reproduit avec satisfaction les différentes directions de transport 
des aérosols désertiques connues. Elle est caractérisée par deux maxima principaux, l’un au 
mois de mars, associé aux flux d’Harmattan, localisé sur la bande zonale située entre 10°N et 
15°N, et l’autre en juillet positionné au centre du Mali et de la Mauritanie, lié à l’installation 
de la dépression thermique au-dessus de ces régions.  
Les moyennes mensuelles des épaisseurs optiques simulées sont nettement plus en accord 
avec les moyennes obtenues sur des sites de mesure, tels Banizoumbou, Soroa ou Cinzana, 
par rapport aux valeurs mensuelles de la climatologie de Tegen. Ainsi, la climatologie de 
Tegen ne dépasse pas des valeurs de 0.3 sur l'Afrique de l'Ouest, alors que les climatologies 
déduites des données ALADIN ou des données in situ indiquent des valeurs autour de 0.8.  
En comparaison avec les observations, les évolutions des épaisseurs optiques simulées par 
ALADIN pour l’année 2006 sont très satisfaisantes et retracent la majorité des épisodes 
intenses de soulèvement de poussières sur la région. Cela montre la capacité du modèle 
ALADIN à conserver son champ de poussière après une année de simulation et le potentiel de 
ce modèle par rapport aux modèles CTM.  
En altitude, le modèle ALADIN simule bien la variation de la distribution verticale des 
coefficients d’extinction. Cette distribution représente une forme inclinée, en particulier en 
hiver, correspondant aux poussières désertiques transportées par le flux d’Harmattan qui 
surmonte le flux de mousson, ce qui est en accord avec les modèles à plus haute résolution 
(Kocha et al., 2011 ; Tulet et al., 2008). En été, avec le renforcement du courant ascendant 
associé aux systèmes convectifs, les poussières désertiques atteignent des altitudes maximales 
jusqu'à 200 hPa, conformément à l’étude de Tulet et al., (2010). Tandis qu’en automne, avec 
la diminution de l’activité des émissions de poussières, les coefficients d’extinction ne 
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dépassent pas 0.024 km-1 et leur extension verticale maximale est limitée à l’altitude isobare 
500 hPa.  
Un autre résultat important à signaler est que les extinctions simulées par ALADIN sont 
quatre fois supérieures à celles de la climatologie de Tegen, ce qui influence d’une façon très 
sensible les biais des températures à deux mètres par rapport à la version de contrôle. Parfois, 
pour des situations intenses en charge de poussière, la diminution des températures locales 
dépasse largement la moyenne (-5 °C). Cet effet sur la température est confirmé par les études 
de Mallet et al., (2009),  Kocha et al., (2011) et Konare et al.n (2008) sur des situations 
similaires, mais il est davantage marqué dans les simulations ALADIN_DUST.  
L’analyse de l'impact des poussières désertiques sur le bilan radiatif montre la présence d’un 
biais systématique d’environ 200 W.m
2 entre les simulations ALADIN_clim-Tg et les 
observations, en particulier lorsque la charge atmosphérique réelle en poussières désertiques 
est proche de la climatologie. Par ailleurs, un événement comme le passage d'un panache de 
poussière au dessus de WANKAMA induit une diminution du rayonnement net d’environ 230 
W.m2, soit environ 61 W.m2.AOD-1. Par contre dans les simulations ALADIN_DUST, cette 
diminution est plutôt estimée à 124 W.m2.AOD-1. Ces résultats sont très proches de ceux du 
modèle AROME_DUST (thèse de Kocha 2011) utilisant le même schéma de rayonnement 
qu’ALADIN. Cela suggère que les aérosols désertiques intégrés dans ALADIN absorbent ou 
diffusent deux fois plus comparés à l’observation. Cela peut alors expliquer, au moins en 
partie, la diminution marquée de la température de surface, dégradant ainsi les scores du 
modèle. En plus de cette anomalie, il y a lieu de prendre en compte les erreurs liées aux 
défauts du modèle dans sa représentation des caractéristiques de la surface, notamment 
l’albédo, et aussi la différence entre les schémas physiques de la configuration ALADIN 
utilisée dans nos simulations et celle d’ARPEGE qui date de 2006 (sans SURFEX) utilisée 
comme référence.  
Néanmoins, les résultats de l'impact sur la modélisation sont bons dans la mesure où on 
obtient un signal très cohérent avec un système de prévision numérique qui n'avait jamais 
intégré le cycle de vie des poussières désertiques auparavant, ce qui est un autre acquis de ce 
travail. L’analyse approfondie des résultats montre qu’il subsiste encore quelques réglages à 
effectuer pour une modélisation cohérente du cycle de vie des poussières désertiques dans 
ALADIN.  
Parmi les perspectives de ce travail de thèse, nous signalons la possibilité d'utiliser les 
versions des modèles DEAD et ORILAM, avec les améliorations apportées, dans d'autres 
systèmes de prévision atmosphérique, tels AROME ou Méso-NH. Par ailleurs, l'analyse fine 
des propriétés d'émission peut servir de guide et permettre d'apporter des améliorations dans 
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d'autres modèles de surface décrivant l'arrachage des poussières désertiques. De même, on 
peut songer à reprendre la démarche de notre étude pour d'autres régions du globe, sujettes à 
des épisodes de soulèvement de poussières.  
La climatologie que nous avons produites sur la période 2006-2010 constitue une base de 
données pouvant servir comme climatologie des contenus en poussières pour des applications 
numériques telles les prévisions saisonnières ou multi-annuelles régionalisées sur une partie 
de notre domaine d'étude, ou comme nouvelle base de données de comparaison.  
En se plaçant enfin dans la perspective de la prévision numérique du temps avec le modèle 
ALADIN, une poursuite de ce travail consisterait à affiner les analyses de l'interaction entre le 
rayonnement et les aérosols, afin de mieux identifier les processus qui, dans le modèle, 
entraînent les refroidissements exagérés près du sol. Dans ce contexte, les compagnes de 
mesures ChArMEx (Chemistry-Aerosol Mediterranean Experiment) et HyMeX (hydrological 
cycle in the Mediterranean eXperiment), dont une partie des objectifs est d’étudier la qualité 
de l’air, la biogéochimie marine et continentale et le cycle de l’eau dans le bassin 
méditerranéen, pourraient fournir des études de cas et des observations supplémentaires. Ces 
données nouvelles pourraient aider à comprendre  les incertitudes de modélisation et obtenir 
un meilleur calibrage du modèle. ALADIN-DUST pourrait aussi être confronté au modèle 
CHIMERE sur l'ensemble de la période de MISTRAL (Mediterranean Integrated STudies at 
Regional And Local Scales), afin d'effectuer une étude de qualité entre ces deux modèles 
régionaux sur la restitution des champs de poussières désertiques qui ont des approches de 
couplage avec la météorologie différentes (CTM versus en-ligne). 
En parallèle et en raison de la complémentarité entre simulations et observations, le modèle 
ALADIN_DUST serait bien positionné pour estimer les panaches de poussières désertiques et 
quantifier les dépôts secs et humides sur le bassin  méditerranéen.   
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AAI: Absobing Aerosol Index 
AEJ : African Easterly Jet 
AERONET: AErosol RObotic NETwork 
AFP: Agence France Presse 
ALADIN: Aire Limitée Adaptation dynamique Développement InterNational 
AMMA: Analyse Multidisciplinaire de la Mousson Africaine 
AOD: Aerosol Optical Depth 
AROME: Application de la Recherche à l’Opérationnel à Méso-Echelle 
ARPEGE : Action de Recherche Petite Echelle Grande Echelle 
BoDEx: Bodélé Dust Experiment 
CALIOP: Cloud-Aerosol Lidar with Orthogonal Polarization 
CALIPSO: Cloud Aerosol Lidar and Infrared Pathfinder Satellite Observation 
CEP: Centre Européen de Prévision 
ChArMEx: Chemistry-Aerosol Mediterranean Experiment 
CLIMAT: Conveyable Low noise Infrared radiometer for Measurements of Atmosphere and 
Target surface 
CNRM: Centre National de Recherches Météorologiques 
CTM: Chemistry Transport Model 
DEAD: Dust Entrainment And Deposition  
ECMWF: European Centre for Medium-Range Weather Forecast 
FAO: Food Agriculture Organization 
FFT: Fast Fourier Transform 
FIT: Front interTropical 
GARP: Global Atmospheric Research Program 
GATE: GARP Atlantic Tropical Experiment 
HyMeX: Hydrological cycle in the Mediterranean eXperiment 
IDDI: Infrared Difference Dust Index  
ISBA: Interaction Soil Biosphere Atmosphere 
JOST: Jet d'Ouest SubTropical  
LLJ: Low Level Jet 
LEANDRE : Lidar pour l'Etude des interactions Aérosols Nuages Dynamique Rayonnement 
et cycle de l'Eau 
MaB95: Marticorena et Bergametti 1995 
MesoNH: Mesoscale Non-Hydrostatic atmospheric model 
MISTRAL: Mediterranean Integrated STudies at Regional And Local Scales 
MODIS: MODerate resolution Imaging Spectroradiometer 
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MSG: Météosat de Seconde Génération 
NCEP: National Centers for Environmental Prediction 
NOAA: National Oceanic and Atmospheric Administration 
NASA: National Aeronautics and Space Administration 
OCHA: Office for the Coordination of Humanitarian Affairs 
ORILAM: ORganic Inorganic Log-normal Aerosol Model 
RCM: Regional Climatic Model 
RMSE: Root Mean Square Error 
RRTM: Rapid Radiative Transfer Model 
SAFIR: Service des Avions Français Instrumentés pour la recherche en environnement 
SAL: Saharan Atmospheric Layer 
SEVIRI: Spinning Enhanced Visible and Infra Red Imager 
SLHD: Semi Lagrangien Horizontal Diffusion 
SURFEX: SURFace EXternalisée 
TEB: Town Energy Balance 
TEJ: Tropical Easterly Jet 
TEOM: Tapered Element Oscillating Microbalance 
TOMS: Total Ozone Mapping Spectrometer 
USDA: United States Department of Agriculture) 
UV: UltraViolet 
WAMEX: West African Monsoon Experiment 
ZCIT : Zone de Convergence InterTropicale 
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